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北日本の冷夏の周期性と熱帯太平洋SSTとの関係

1.はじめに

東北農業研究センター

菅野洋光

近年の北日本の夏季の天候をみると、 1970年代後半以降、年々の変動が大きくなってお

り、冷夏の後に暑夏となる傾向がみられるG栗原、 2001; Kurihara，2003)。特に 1993年冷
夏と 1994年暑夏については、社会的なインパクトも大きく、その発生原因についての総合

的な研究報告がなされている(安成、 1997)。西森(1997，199ωは、特徴的な大気循環パター

ンから北日本夏季気温の年々変動を説明した。また、花輪(1997)は1970年代半ば以降、北

日本太平洋沿岸域において夏季気温の年々変動が増加していること、及び、 Nittaand 

Yamada(1989)により指摘された気候ジャンプとの関係を議論している。最近では、

Kurihara(2003)が、北日本において暑夏

と冷夏が交互に出現しており、ほぼ6年

の周期で変動していることを明らかに

した。また、Kanno(2004)によれば、1982

年以降については、北日本の夏季天候に

は5年周期が明瞭に現出している。

北日本の冷夏・冷害は、主に「ヤマセj

と呼ばれる低温の北東風によってもた

らされる(例えば、 Ninomiyaand 

Mizuno， 1985)。ヤマセは、オホーツク

海に高気圧、本州付近に前線や低気圧の

存在する北高型の気圧配置下で吹走す

る(例えば、工藤 1981)。この点から、北

日本の南北気圧差が、ヤマセの吹走と北

日本の夏季天候を示すインデックスと

して適当であると考えた。気圧差インデ

ックスに関しては、松村・謝(1998)が、

イルクーツクと根室の気圧差を冬季モ

ンスーンのインデックスとして用い、また、

佐藤・高橋包001)が富山と稚内の気圧差を

使って気圧場の年々変動を明らかにして

いる。

北日本の南北気圧差を求めるにあたり、

稚内と仙台の地上気圧を用いた。日本の北

Pacific 0館副

-0.6 

図1 稚肉と仙台における気圧差(PDWS)と東北地方
の地上気温との相関係数.気圧差・気温ともに夏
季平均値 (JJA)を 1950-2002年について用いて
いる.稚内と仙台の気圧は地上気圧を用い、自民丸
lま気温データを用いた気象官署を示す.全地点で
危険率5目以下で統計的に有意.



東端に位置する根室と仙台の気圧差も試みたが、 5-6年スケールの周期変動は稚内を用い

た方がより明瞭であった。また、仙台より南の気象官暑については、本州南岸に位置する

低気圧や前線の影響を受けることが懸念されたために使わなかった。

本報告で示す図を作成するにあたり、北海道と東北地方における気象官署デー夕、およ

び NCEP/NCARの再解析等圧面高度、 SST侶urfaceSkin Temperature)、OLRデータ

低alneyet al.， 1996)、NOAAの SSTデータ但xtendedReconstruc旬dSea Surface 

百mperatures，V<<町.1)を用いた。いくつかの図は、 NOAA-CIRES/ClimateDiagnostic 

Centerのウェプサイト (ht旬:lIwww.cdc.noaa.e:ovL.)で作成したものを元にしている。

2.北日本の夏季南北気圧差に認められる周期変動

はじめに稚内と仙台の気圧差(以下PDWS{Pressure Difference between Wakkanai and 

Sendai}と略す)と、北日本の気象要素との関係を述べる。図 1には、 PDWSと夏季平均気

温(JJA)との相関係数分布を示す。全地点で危険率 5%以下で、統計的に有意である。全域

で負の相闘を示し、特に北海道の北東部~オホーツク海沿岸、東北地方北東部および福島

県の一部で相闘が高い。一方、日本海

側では-0.5よりも値が小さい。このよ

うな分布はヤマセ吹走時の気温分布と

良く一致している。この他、日照時間

についても気温と同様の東西コントラ 1 

ストが認められ、 PDWSは北日本の夏

季天候を示すインデックスとして適当

である。つぎに、 PDWSの経年変化を

みる。図2には、月平均PDWSの1950

-2004年の時間変化を示す。冬季にし

ばしば負になるが、これは、西高東低

の冬型の気圧配置になると、北海道の

北で低気圧が発達するため、北の方が 1 

低圧になることによる。暖候期にはほ

とんど正の値となっており、特に6月 1 

.......8月の夏季に値が高まっている。夏

季のPDWSの時間変化に注目すると、

1980年代以前では、明瞭な周期性は認

められなu、。1950年代半ばに値が高く

なっているが、それ以降は 1966.......67年

の夏前後に高い他は、顕著な高まりは見

られない。ところが、 1980年代以降にな
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図2 月平均防憾の時間変化.綴軸lま西暦年で 1950年
から2004年までを、横軸は月で1月-12月を、右舗
のJは翌年の1月を示す.
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ると、周期的に夏季のPDWSが高まっていることがわかる。 1983年、 1988年、および1998

年では6月"'"'9月にかけて 4hPa以上となっており、このほか 1980年は7・8月が、また

1993年は6・7月が、さらに 2003年は7月の値が高まっている。これらの間隔をみると、

1983年以降 5年に一回の割合で PDWSが高まっていることがわかる。そこで、つぎに夏

季に限定したPDWSの時間変化をみることにする。

ー司ーー稚内と仙台の気圧差(6月'"'"'8月平均値〉
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図3PDWSの7月および6-8月平均値の時間変化(1950-2004年).矢印は 1982年以降の周期的な値
の高まりを示す.

図3には、 PDWSの7月および6"'"'8月平均値の時間変化を示す。 PDWSは 1950年代

に年々の変動が大きく、値も高まっているが、その後 1970年代前半まで変動は小さい。と

ころが 1970年代後半

以降になると、年々の

変動が大きくなり、周

期的な変化も明瞭に認

められるようになる。

特に 1983年以降は、 5

年間隔でPDWSの3ヶ

月平均値もしくは 7月

平均値が大きくなって

いる。そこで 1982年を

起点とする 5年周期に

着目して解析を行うこ

ととする。 1980年も

PDWSが高く冷夏年であった

が、 1983年の高PDWS年の3
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図 4青森県八戸の夏季平均気温(JJA)と夏季平均叩IWS(JJA)の
1982年を起点とした5年ごとの重ね合わせ(1982-2004年). 
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年前で、以降の5年周期にはあてはまっておらず、 5年周期変動の解析からは除外した。

図4には、ヤマセの影響を最も強《受ける青森県八戸の夏季平均気温と夏季平均PDWS

を1982年を起点として6年ごとに重ね合わせたものを示す。このように 1982年以降の期

間を 5年で区切って重ね合わせることにより、北日本の夏季天候にみられる国有の周期変

動が明瞭に把握できる。また、北日本平均気温よりも、八戸の気温の方が年々の変動がシ

ャープに認められる。その特徴は以下の通りである。

5年周期 1年目のステージ 1では、八戸の気温はほぼ平年並みで、年々の差が小さい。

PDWSは、 2002年を除いて、気温と同様に年々の差が小さい。翌2年目は低温のステージ

で、 1983年、 88年、 93年、 98年および2003年の全てが全国もしくは北日本冷夏であっ

た。 PDWSは2003年のみ値が小さいが、それ以外の4例は値が大きく、気温と同様に年々

の差が小さい。 8年目のステージ3になると一転して高温になり、 1989年を除いた全ての

年が暑夏となっている。2004年も含めた4例の気温の年々差は極めて小さい。一方、PDWS

に関しては年々の差が大きく、特に2004年は値が小さい。翌ステージ4も高温傾向だが、

気温の年々差が若干大きく、一方でPDWSは年々差が小さい。最終ステージ5は、気温の

年々の差が大きく、平年並みの夏もあればステージ2に匹敵する低温年(1986年)も含まれ

ているが、 PDWSの年々差はステージ4と同様に小さい。
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図51982-2∞4年の阿国S(JJA)と半年前のDJF平均SSTとの相関係数分布.相関係数 ::1:0.4以上が危
険準時以下で統計的に有意.NOMのSSTデータを使用.

3. PDWSの周期変動と SST・500hPa高度との関係

図5には、 1982-2004年のPDWS(JJA)と半年前の冬ω凋司)の3ヶ月平均SSTとの相関
係数分布を示す。ペノレー沖とインド洋西部で有意な正の相闘が認められる。すなわち、
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図6 1982年-2004年のPDWS(JJA)と500hPa高度(JJA)との相関係数分布.相関係数土0.4以上が危険
率日以下で統計的に有意.NCEPの再解析データを使用.
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図7 1982年-2004年の北日本夏季平均気温(JJA)とOLR(JJA)との相関係数分布相関係数:!:0.4以上
が危険率5%以下で統計的に有意.NCEPの湾解析データを使用

PDWSが大きい夏(北日本冷夏)の半年前にはエルニーニョ現象が生じていることが予想さ

れる。そこで、気象庁がエルニーニョ現象と認定している期間と比較すると、北日本の 5
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回の冷夏(1983年、 88年、 93年、 98年および2003年)には、いずれもその前年から春にエ

ルニーニョ現象が発生しており、前の冬から当年の夏までに終息していることが分かる。

エルニーニョ現象の終息と冷夏が対応していないのは 1992年の夏の一例のみである。この

ことから、エルニーニョ現象終息後のSST分布パターンが、北日本の夏季天候に影響を及

ぼしていることが示唆される。

次に、 PDWSと500hPa高度との関係をみる。図6には、 1982-2004年における PDWS

(JJA)と 500日 a高度(JJA)との相関係数分布を示す。オホーツク海に正の、日本の本州付

近から北西太平洋にかけて負の相関が認められる。これは、 PDWSが北日本の南北気圧差

であることから、当然出てくるパターンである。一方、太平洋熱帯域の広い範囲で正の相

闘が認められ、特にベンガノレ湾北部~インドシナ半島~南シナ海~フィリピン東方海域に

かけては、 +0.6以上の高ド相聞を示している。ここから日本付近~オホーツク海に連なる

正負の波列パタ}ンは、 Nitta(1987)により提示されたPJパターンと類似している。すな

わち、PDWSが大きく(小さく)北日本冷夏(暑夏)の際には、熱帯域での対流活動が抑制(強化)

されてロスピー波の伝播が弱まる(強まる)ことを示唆していると考えられる。このような、

ベンガル湾北部~フィリピン東方海域での正の相聞は、 1981年以前については認められな

し、(図は略)。

4.北日本夏季気温と SSTとの関係

ここでは、熱帯海域における対流活動に焦点を当てて、北日本夏季平均気温との関係を

見ることにする。はじめに北日本夏季平均気温(JJA)と OLRとの相関係数分布を図 7に示

す。 OLRに関しては、 PDWSよりも気温との方が相闘が高い。統計的に有意な地域はそれ

程多くはないが、日本付近では、関東東方海域で正の相闘が認められる。熱帯域ではフィ

リピンの北で負の相関が高く、台湾とフィリピンの聞の地域では'0.6以下になっている。こ

のように、 1982年以降に関しては、同海域での対流活動と北日本の夏季気温とが高い相闘

を示している。そこで、同海域での対流活動と関係が深いと考えられる SSTについて、そ

の時間変化を見ることにする。

熱帯海域での対流活動は、 SSTそのものの高低にも影響されるが、熱源の配置によって

も大きく影響を受け、例えば、 初 Nr

図 7に認められるフィリピンの北

の OLR負相関域の対流活動を説

明するにあたっても、その南の海

域でのSST東西傾度を用いるのが

EQ 
lOOE 1I0E 

日Kawamura et al.(1998)は、フィリ

ピン付近の対流活動を、南シナ海 310N 

とフィリピン東方海域との聞に形 3 
成される SST東西傾度で説明した。
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図8NCEP SSTを平均した2つの領域sとE.S: (10. 476N 
-18.09刷、 110.625E-118. 125E)、E:(10. 476N-18. 09側、
131. 25E-138. 75E). 
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適当と考えた。そこで、南シナ海とフィリピン東方に 2つの領域を設定した。図 8には、

SSTを平均した2つの領域SとEを示す。 SとEは、図7の・0.6以下の高相関域を南から

はさむように配置した。
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SST (JJA)東西差(S-E)のNCEPとNOAAの比較.

はじめに、使用する SSTデータの比較を行った。図9には、 NCEPによる SST(Surface 

Skin Temperature)データと、 NOAAによる SST但xtendedReconstructed Sea Surface 

Temperatures， Ver.l)データを、南シナ海領域で平均した結果を示す。おおむね0.2-0.3"C

の範囲で値が異なっており、最も大きい 1998年は 0.640Cの差となっている。 NCEPデー

タの方が年々の変動が大きいことがわかる。次にSST東西差(S-E)についても比較してみた。

図10には、 SST(JJA)東西差(S-E)のNCEPとNOAAの比較を示す。 1970年代以前は、両者の

差はそれほど大きくなく、時間変化の傾向もおおむね一致している。ところが 1980年代以

降になると、 NCEPデータの年々変動が大きくなり、後述するように北日本の夏季天候とよ

く一致してくる。 NCEPデータに関しては、対流活動その他の気象要素を合わせた計算結果
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であろうから、そもそも他の原因に強く引きずられている可能性もあるかと考えられる。

しかしながら、北日本に認められる周期変動と一致した変動が明瞭に把握できることは、

その原因を把握するにあたり意味があると考えられるので、以降の議論ではNCEPのSSTデ

ータを用いて解析していく。
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図11 NCEPのSST(JJA)東西差(S-E)と北日本夏季平均気温ωJA)の時間変化.

図11には、 SST東西差(領域SマイナスE、以下SSTDと略)と北日本夏季平均気温の時間

変化を示す。北日本平均気温は、 1950年代には年々変動が大きかったが、 1960年代以降

1970年代前半まで年々変動が小さく、夏季気温は安定していた。ところが 1970年代後半

以降、年々変動が大きくなり、極端な冷夏・暑夏が頻発している。 SSTDについてみると、

1980年代以前は年々変動が小さく、北日本の気温の変動とも一致していない。ところが

1980年代以降は一転して年々変動が大きくなり、逆符合で北日本気温と良く対応した変動

をするようになる。1982.......2004年までの両者の相関係数は・0.6である。特に 1983.......84年、

93.......例年および 98.......99年の、冷夏の後に暑夏となった事例では非常に良く一致した変化

を示している。また、 1988年.......89年に SSTDが正から負へ急変している事例も含めるな

らば、以上のSSTD急変事例はステージ2から3への共通の変化としてみなすことができ、

これまで述べてきた 5年周期で冷夏~暑夏が頻出する傾向はSSTDの年々変動で説明でき

る可能性がある。ただし、 2003.......04年の冷夏~暑夏は、 SSTDではよく合わなくなってき

ている。

6. NCEPSSTと高度場との関係

図12にはNCEPのSST東西差と 500hPa高度との相関係数分布を示す。赤道に沿った

熱帯域で全般相闘が高いが、特にベンガル湾北部~インドシナ半島~南シナ海~フィリピ

ンにかけては、相関係数0.8以上の非常に高い相聞を示している。そこから北東方向に向か

つて、北日本を中心とした負の、北東シベリアを中心とした正の波列パターンが認められ、

南シナ海を中心とした海域での対流活動による PJパターンの形成が示唆される。そこで、

特に正の相闘が高い領域(図 12中ボックス城、 10・20N，90・130E)について 500hPa高度を
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平均し、その時間変化を見た(図 13)。領域平均500hPa高度は、 1970年代半ばまで高いの

が、 1970年代後半を境にして不連続的に低下している。そして 1980年以降は、北B本の

夏季平均気温と良く一致した変化を示している。 1982"-'2004年について両者の相関みると、

-0.65で統計的にも有意である。また、 1970年代半ばの高度の急変は、 Nittaand Yamada 

(1989)が指摘している climateshiftとも一致しており、興味深い点である。
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図 12 1982年-2∞4年のSSTD(JJA)と 500hPa高度(JJA)との相関係数分布.相関係数:1::0.4以上が危険
率5%以下で統計的に有意.NCEPの再解析データを使用.
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図 13 500hPa高度(JJA)の領域平均値と北日本夏季平均気温(JJA)の時間変化.平均した領域
は10-2側.90司130E(図12中ボックス域)

つぎに、 1982年以降の SSTDと領域平均500hPa高度との関係をみた(図 14)。両者は直

線関係にあり、相関係数は+0.83と非常に高い。北日本夏季気温の5年周期のステージと対

応させると、冷夏のステージ 2は、 500hPa高度が高く SSTDが正の場合に、また暑夏の
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ステージ3は 500hPa高度が低く

SSTDが負の場合におおむね一致

している。従って、そのような変

動をもたらす作用中心がSSTであ

るか否かは別にして、北日本夏季

天候の 5年周期変動は南シナ海を

中心とした西太平洋熱帯域の対流

活動と良く対応しているといえる。

最後に、このような変動に重要

な役割を担っていると考えられる

甫シナ海について、 SST平均値(領

域 S)と大規模場との関係をみた。

図 15には、南シナ海(領域S)平均

SST{JJA)と速度ポテンシヤル(σ

座標 0.2101)との相関係数分布を、

図 16には同じく σ座標 0.8458と

の相関係数分布を示す。上層

(0.2101)では、フィリピン東方に+0.7以上の、インド洋西部にはー0.6以下のそれぞれ高い

相闘が認められる。また下層(0.8458)では北太平洋を中心としてー0.6以下の、南インド洋

を中心として+0.6以上の高い相闘が認められる。これらを関連づけると、南シナ海平均SST

が高い夏には、フィリピン東方の上層で収束、下層で発散の場が形成され、一方、インド

洋では上層で発散、下層で収束の揚が形成されることが示唆される。従って、 Ose，et 

a1. ， (1997)でも述べられているように、南シナ海 SSTは、大規模な下層風偏差によって左

右されており、 1982年以降の場合は、太平洋からインド洋におよぶ大規模なワォーカー循

環が存在し、それと有意に対応して変動しているようにみえる。また、上層(0.2101)では

北東シベリアを中心とした+0.7以上の高相関域が認められ、下層のオホーツク海高気圧の

生成と対応しているようで興味深い。以上の南シナ海SSTの関係は、 NOAAのSSTデータを

用いた場合でも全く閉じに認められる。
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図 141982-2004年の SSTD(JJA)と領域平均 5∞hPa商度
(JJA)の散布図.ロは北日本5年周期の2年目(冷夏)のス
テージ2を、 01ま3年目(暑亙)のステージ3を示す.

7.考察

北日本の夏季に認められる 5年周期変動は、それとほぼ一致した変動が太平洋西部熱帯

海域SST東西差に認められたことから、フィリピン付近の対流活動の変動に大きく影響さ

れていることが推測される。また、 5年周期のステージ2の冷夏は、全てエルニ}ニョ現象

の終息と一致していた。エルニーニョ終息時の、南シナ海にまだ暖水が残っている時にフ

ィリピンの北の対流活動が抑制され(ステージ2)、北日本は冷夏となる、そしてその翌年に

ラニーニヤ傾向に推移して、フィリピン付近のSST東西傾度が前年と逆になったときに対
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流活動が強化され(ステージ3)、北日本は暑夏となるのではないかと考えている(寺尾・久保

田、 2003参照)02003年冷夏は、この5年周期の冷夏ステージに属し、 2004年暑夏も暑夏

ステージに属していた。
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図15 1982-2004年の南シナ海(領域S)平均SST(JJA)と速度ポテンシャル(0-座標0.2101)との相関係
数分布.相関係数土0.4以上が危険率問以下で統計的に有意.NCEPの再解析データを使用

90E 

図16 1982-2004年の南シナ海(領域S)平均SST(JJA)と速度ポテンシャル(σ座標0.8458)との相
関係数分布.相関係数:1:0.4以上が危険率回以下で統計的に有意.NCEPの再解析データを使用.



5年の周期について、エルニーニョ現象およびENSOと関連した周期をみると、 Jianget

al. (1995)やZhanget al. (1998)により約2年と約4年の周期が示されている。また、Tomita

(2000)は51・68ヶ月のSST周期変動を指摘している。さらに、 Fedorovet al. (2003)は、エ

ノレニーニョ現象が1982年以降、明瞭な5年周期を持っていることを指摘している。従って、

北日本夏季天候に認められる 1982年以降の5年周期変動は、同時期にエルニーニョ現象が

示している 5年周期変動とほぼ同調するものであると考えられる。一方、エルニーニョ現

象の強弱に関わらず、北日本夏季天候の 5年周期がそれ自体非常に明瞭なのは興味深い点

である。

北日本における夏季天候の変動が大きいことに関して、農業の視点から考えると、早め

の天候予報が非常に重要である。水稲に関しては、 4月の播種時期に、夏季の天候予測に基

づいて、低温に強い品種を選定するか良食味品種を選定するかの決断が下せるならば、夏

季の異常天候にも強力に対処できることとなる。エルニーニョ現象のような、海洋におけ

る変動で数ヶ月先の北日本の天候がある程度説明できるならば、北日本の農業安定化に向

けて非常な進歩となる。本研究は、そのような問題意識をベースとして進めてきたもので

あり、少しでも北日本の農業に貢献出来れば幸いである。
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過去 121年間の北日本の冷夏と ENSO・アジアモンスーンの関係

1 はじめに

気象研究所気候研究部

田中実

2003年夏は北日本を中心に記録的な冷夏が7月を中心に観測された。宮古の7月の気温

は1884年以降2004年までの 121年間で 1988年についで2番目の低温であった。北日本の

冷夏はオホーツク海高気圧によるヤマセが古くから知られているが、近年はエルニーニョ

等熱帯の影響が注目されている。

宮崎(1989)は 1951-1985年の全国 52地点の月平均気温についてエルニーニョ当年E

( 0 )と翌年E (+ 1 )について平均値の差の t-検定を行った。

この期間ではE (0)年は西日本から東北地方にかけて 7・9月に負の偏差が、 E (+ 1 ) 

年は 6月に東・北日本で負の有意な偏差が観測された。しかしアジア地域等の気圧配置と

の関係の調査は行われていない。

本稿では宮古で気温のデータがある 121年間の地上観測データを使用してアジア・西太

平洋地域の海面気圧・インド洋やエルニーニョ監視水域 (4'N-4' S， 150' W-90' W)の

海面水温等を解析し、 ENSO・アジアモンスーン等と北日本の冷夏の関係の調査の結果を示

す。

2 資料

アジア地域の月平均気温は GHCN(Peterson.et al.. 1998)・中園地面気象月報・気象庁

のデータ。海面気圧はNCARによる 1899年から 2002年までの5X5度メッシュ月海面気圧

(Trenberth and Paolino. 1980)。気象庁による 1961年から 2004年までの 10XI0度メッ

シュ月海面気圧でこれ以外はGHCN等の気象観測点の海面(現地)気圧である。メッシュ月

海面気圧データは陸上で解析期間や近年の解析モデルで大きなバイアスが有り、ロシア革

命の後(1916-1925年頃)はシベリアで欠損データがある。さらに 1956年以前の中国はデ

ータが無いらしく格子点のデータに大きな偏差があったのでこれらのデータは無視して陸

上ではGHCN等の気象観測点のデータを中心に解析した。海上では島のデータと付近の格子

点データとの差は比較的小さくデータが使用できることがわかった。気象観測点の気圧デ

ータは20世紀の前半はロシア・インド・香港等は現地気圧で後半は中国で現地気圧データ

が中心である。日本・韓国では全期間で海面気圧データが使用できた。上記の問題のため

解析に使用した平年値は資料が比較的均一な 1899-1938年と 1963-1992年とし資料が少

ない 1941-1945年頃に適用する平年値を切り替えた。

ENSOはKaplanet al. (1998)による 1881年から 1962年までと気象庁による 1963年か
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ら2003年までのの NIN03SSTデータ(図 1)を使用した。

インド洋・太平洋等の海面水温は 1871年から 1992年までの COADのデータを利用した。

元のデータは 2X2度メッシュの解像度であるが観測数が少ないので観測数の重みをかけた

lOX10度メッシュ平均で解析した。船舶のデータが比較的多い 5.N付近のインド洋・南

シナ海、水温の自然、変動が大きい NIN03SST水域では 1870年代後半から二回の世界大戦の

期間を除いて連続した解析ができた。西太平洋では 1930年代以降が解析できた。 Kaplanに

よる主成分分析(EOF)で再現された主要なエルニーニョはすべて COADデータでも確認で

きNIN03SSTの偏差も似ていた。

3 過去の北日本の冷夏年

過去の北日本の冷夏年の指標として長期間のデータが有り都市化の影響が少ない宮古の

気温を使用した。 6-8月の3ヶ月で7月が最大の月平均気温の標準偏差が観測され過去

の主要な冷害年と良く一致していた。図2に 1884年から 2003年までの 120年間の 7月の

宮古の月平均気温を示す。強い低温(10年に l回の低温・ 17.50C以下の 13年)が出現しや

すかった期間は8月も含めると 1884-1886年・ 1897-1913年・ 1931ー1956年・ 1976-2003

年である。しかし 1886-1896年・ 1914-1930年・ 1957-1975年は8月を含めて l回も強

い低温が観測されていない。 13年の強い低温の内6年 0885・193ト 1954・1983・1988・

2003)はE (+ 1 )年、 5年(1902・1913・1941・1986・1993)はE (0)年それ以外は

1945年と 1980年の2年だけであった。図には示していないが6月は主としてE(+ 1 )年、

8月はE (0)年に強い低温が出現したが7月ほどE(O).E(+l)年に低温が集中す

る傾向は観測されなかった。したがって低温が出現する寒冷な期間はE (0)年・ E (+ 

1 )年は7月を中心とする冷夏なりやすいが温暖な期間はこれらの年でも平年より高い月

平均気温の年も多いことがわかった。これらの温暖(寒冷)な期間の長さは 15-30年位で

十年スケールの変動を示している。この十年スケールの気温の変動は東北地方で目立ち、

北海道(網走)・九州(厳原)は温暖な期間でも低温の7月があった。

4 過去の冷夏年の7月の気圧配置

図3に強い低温の7月のアジア地域における海面(現地)気圧の 1899-1938年の 40年

平均 (3a，3c)及び 1963-1992年の 30年平均 (3b，3d)からの偏差を示す。陸

上では気象観測点(点で示しである)のデータを中心に解析した。まずE (0)年の強い

低温の例として 1913年(a )， 1993年(b )を示す。オホーツク海の高気圧が強く、アジ

アモンスーンは平年並かやや強い。アラビア海の気圧はやや高く 20.N以南は弱いエルニ

ーニョ年の気圧配置を示す。 1902・1941・1986年の 7月も似た気圧配置であった。次にE

(+ 1 )年の例として 1931年(c )， 2003年(d)を示す。オホーツク海・カスピ海付近

の高気圧、日本付近の前線帯の低気圧、アジアモンスーンは弱く 20.N付近は平年より気

圧が高い。 20.N以南はE (0)年と逆でアラビア海の気圧は低い。 1954・1983・1988年
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等も非常によく似た気圧の偏差を示し、いずれの年もエルニーニョの翌年で7月を中心と

した冷夏であった。

E (0)年は NIN03SSTの上昇により熱帯大気の対流域が太平洋に移動しその影響が世界

の多くの地域で観測されることが良く知られているが、 E (+ 1 )はどのような影響があ

るのだろうか。これらの年の強い低温の7月にアジアモンスーンが弱いことはE (0)の

後半に上昇することが多いインド洋の海面水温との関係がありそうである。

5 エル二一ニョ年の翌年の夏のアジアモンスーンとインド洋海面水温との関係

アジアモンスーンとインド洋海面水温との関係とその長期変動を調査するため7月の海

面(現地)気圧と COAD海面水温を長さを 15年に固定し、 NIN03SSTとの相関計算を 1年ず

つずらし相関係数の長期変動をもとめた。 E(0)年はNIN03SSTと同時相関、 E(+ 1 ) 

年は1月の NIN03SSTとのラグ相関で関係の長期変動の調査を行った。 E(0)年の7月

は年による気圧配置の変動が大きく NIN03SSTとの同時相聞はあまり高くなかった。 E(+ 

1)年の7月気圧・海面水温は1月の NIN03SSTとのラグ相聞が顕著な十年スケールの変

動を示した(図4-5)。図4に7月の海面(現地)気圧と 1月のNIN03SSTとのラグ相関

を示す。 200N以南は長期間のエルニーニョ(1939-1942年)が観測されE (0)年の特

徴が観測された 1930ー1944年(c)を除き西太平洋で正の相関，アラピア海で負の相関の

E (+ 1 )年の特徴が観測され東南アジアでアジアモンスーンが弱い傾向を示す。日本付

近は強い低温(冷夏)が出現しやすい期間 (a，c， e， f)に有意な (5%で 0.53)負

の相関が冷夏年の前線帯付近に出現した。図5に7月の COAD海面水温と 1月の NIN03SST 

とのラグ相関を示す。南シナ海ではすべての期間で正の相関がある。インド洋では 5・N、

750 E付近で日本付近で冷夏が出現しやすい期間 (a，c， e)に有意な正の相聞が観測さ

れた。

したがってE (+ 1 )年の7月にインド洋の海面水温が高い年は日本付近に前線帯の低

気圧が観測され冷夏が出現しやすい。この関係の 1876年から 1992年までの十年スケール

の変動を図6に示す。インド洋の海面水温はCOADの50N，750 Eを中心とする海域(実線)、

日本付近の前線帯は東京の海面気圧(点)をそれぞれ長さ 15年に固定し、 1月のNIN03SST 

との相関計算を l年ずつずらし相関係数の十年スケールの長期変動を計算した。 1900年以

降の20世紀はE(+ 1 )年の7月にインド洋で海面水温が高い期聞は東京で海面気圧が低

くこれらの期聞が北日本で冷夏が出現しやすい期間であった(図2)。逆に 1920年、 1965

年頃はこれらの有意な相聞は観測されず冷夏も出現せず1920・1924年等のE(+ 1 )年は

暑夏年であった。

E (十1)年の 7月のインド洋の海面水温とエルニーニョ最盛期(1月}のインド洋海

面水温と 1月の NIN03SSTの相関の変化を図7に示す。 1900年以降はE(0)年の秋に海

面水温が上昇し、 1月にインド洋海面水温が高い期間(1920・1965年頃)は7月の海面水

温は平年並まで下がっている。逆に 1月は平年並だがE (+ 1 )年の春に海面水温が上昇
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し7月の海面水温が高い期間(1905・1935・1985年頃)は北日本で冷夏が出現しやすい期

間であった。

6 工ルニーニョ年の翌年の春から夏のインド‘洋海面水温の季節変化とフィリピン東沖の

高気圧の関係

Wang et al. (2001， 2002)はE (+ 1 )年は前年の秋にフィリピン東沖で高気圧が形成

されこれが継続し翌年の夏の弱いモンスーンにつながるとのべている。そこでこの地域の

高気圧とインド洋海面水温の関係を調査した。Yap烏(9.5"N、138.r E)の海面気圧 (1922
-1943， 1952-2004年)データを高気圧の指標とすると高気圧は 1-4月に発達し夏まで

継続しない年が多いことがわかった。高気圧の強さは 1月の NIN03SSTに比例して強化さ

れ、 1983・1998年の2大エルニーニョ年に平年より 3hPa以上高かった。この高気圧が強

い年はインド洋で東風の偏差が観測され春から夏にかけてインド洋海面水温の上昇が観測

された(193卜 1983年)。しかし 1988・2003年の冷夏年は高気圧は平年より少し強い程度

でインド洋海面水温は l月から 7月まで高い状態が継続した。したがってエルニーニョが

非常に強い(1月のNIN03SSTが1.8t以上) E (十 1)年はフィリピン東沖の高気圧とイ

ンド洋海面水温の春から夏への上昇の監視、それ以外のE (+ 1 )年はインド洋の高い海

面水温の春から夏への継続の監視が冷夏の予報に重要で、ある。

7 工ルニーニョ年の翌年の冷夏年の7月の日本付近の低気圧とインド洋海面水温の関係

E (+ 1 )年の 7月にインド洋海面水温が高いとなぜ北日本で冷夏になりやすいのだろ

うか。これらの年にはアジアモンスーンが弱い(図3 (c， d))。日本付近の夏の天候に

影響する現象としてフィリビンやベンガル湾付近の対流が活発になると p-Jパターンが観

測され、暑夏になりやすい (Nitta， 1987)ことが知られている。そこでアジアモンスーン

が弱く、インド洋海面水温が高かった2003年7月の対流の目やすとして気象庁の解析によ

る200hPa面の速度ポテンシヤルの偏差を図8に示す。アラビア海の高い海面水温の水域で

上昇、フィリピン付近で下降流が観測されていた。均一なデータがあった 1994年以降では

1995・1998年7月が似たパターンを示し、いずれの年も E(+ 1)年であった。暑夏年の

1994年7月は 2003年とは逆のパターンを示しフィリピン付近で対流が活発であった。した

がってアジアモンスーンの弱体化と西方向の移動がE (+ 1 )年に観測され 20'N付近に

は西で上昇、東で下降する東西循環が観測される。この循環は日本付近では逆 p-Jパター

ンで冷夏になりやすい。

E (+ 1 )年の春から夏にかけてインド洋の海面水温が高いと北のアジア大陸との南北

の気温の差が小さくなりこれがアジアモンスーンの発達を遅らせ弱いモンスーンが観測さ

れる。モンスーンが弱いと蒸発による冷却が減少し、さらに海面水温が上昇する正のフィ

ードパックで弱い7月のモンスーンが観測される。
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8 まとめ

100年以上のアジア地域における解析でE (O)'E (+1)年共に日本付近で冷夏年が

出現しなかった 1914-1930年、 1957-1975年はE (+ 1 )年でもインド洋で7月の海面水

温が高くなかった。上記以外の期聞はこれらの年に北日本で冷夏が出現しやすく、特にE

(+ 1 )年は 7月にオホーツク海の高気圧、日本付近に前線帯の低気圧、アジアモンスー

ンは弱く 20.N付近は平年より気圧が高く、インド洋の水温が高かった。日本付近の低気

圧とインド洋の海面水温はE (+ 1 )年に十年スケールの変動があり、冷夏が出現しやす

い期間は負の相闘があり、暑夏年が出現しやすい期間は相聞が無かった。したがってE(+ 

1 )年にインド洋の海面水温が北日本の夏の天候に重要な影響を及ぼしていることがわか

った。
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(a) 

(c) 

(b) 

(d) 

図3 宮古で強い低温が観測された7月のアジア地域における海面(現地)気圧の 1899一1938年の40年
平均 (3a，3c)及び1963-1992年の30年平均 (3b，3d)からの偏差。気象観測データが有る地
点は黒い点で、等値線は 1hPa毎で負偏差は点線で示す。
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図7 図6と同じ。但し 7月のイ

ンド洋海面水j昆(実線)と 1月の

インド洋海面水温(点)と 1月の

NIN03 SSTとの相関。

JULY 2003 UELOCITY POTENTIAL DEP FRO~l THE 1994-2003 CLlMATOLOGY 

図8 2003年7月の気象庁の現業解析による 200hPa面の速度ポテンシャルの 1994-2003年の平均から
の偏差。単位は 106m2/s
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半世紀前から、 2004-06年に、 2-3年の干天、暴風雨群を予測
~異常気象は正常な気象、 「自然科学法則J通りに発生、数十年前、数百年前から予測可能~

総合科学研究所

正村史朗

1 1年のずれさえ穣めて希な、驚くほど正確な「気候変動の120年周期法則jの発見

(1)気象学者の悲願でさえあった大凶冷群の科学的な予測

今から半世紀以上前、昭和6年(1931年)から9年(1934年)10年(1935年)にかけて昭和の大

冷害群(文化系、後述)が発生したため「娘しか売るものがなし、」状況に追いつめられて、例えば山

形県のある村では15才から24才までの娘467人のうち110人が身売りし、実に村の娘の4人に1

人が売られるほど東北農民は悲惨な状態に陥った。

その23年--29年前の明治35年(1902年)--明治41年(1908年)にも明治の大凶冷群(天明

系、後述、以下同様)が発生しており、東北農民の困窮を目の当たりにして大凶冷群の科学的な

予測は当時の気象学者にとっての悲願でさえあったo

一般の国民においてもそれは重大な関心事であり、当時旧制高校生であった筆者にとっても同

じであった。そこで、過去300年間の太陽黒点の変動と、過去1300年間の東北地方における冷

害や干ばつなどの異常気象の発生状況を調査して、 1年のずれさえ極めて希な、驚くほど正確な「

気候変動の120年周期法則」を発見した。

研究の動機からして東北地方における異常気象の発生状況から調査を始めたが、これらの気象

は広く全地球的規模の大気大循環や、気圧配置、海水温などの所産であることが判明した。

(2)アルファ期とベータ期の交代による「気候変動の120年周期法則」を発見

ーアルファ期とベータ期では、気象学的な影響がまるで違うことを知る一

太陽活動に、アルファ周期(4年で極大になり6年で極小になるサインカーブの10年周期)と、ベ

ータ周期(6年で極大になり6年で極小になるサインカーブの12年周期)という二つの基礎周期が

あり、太陽活動には、アルファ期(<1781--1840>:t120年Xn、ただし、n=I，2，3，・・・。アルファ周

期が主周期となり、ベータ周期が副周期となり、太陽活動が典型的なアルファ周期型(ないし逆ベ

ータ周期型)のカーブを描く時期、 60年間)と、ベータ期(<1841--1900>:t120年Xn、ただし、n

=1，2，3，…。ベータ周期が主周期となり、アルファ周期が副周期となり、太陽活動が典型的なベー

タ周期型(ないし逆アルフア周期型)のカーブを描く時期、 60年間)が互に交代する、 120年の長

期周期が存在する。

そして、アルファ期とベータ期では、次節以下に述べる通り、気象学的な影響がまるで違うことに

気付いた。(第1図、第1表)

アルファ周期、ベータ周期は本質的にいかなるものか?アルファ期とベータ期がなぜ互に交代
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して120年の長期周期を構成するのか?については、後世の探求を待ちたい。

(3)仮説としての「気候変動の120年周期法則Jについて

①筆者の研究の、そもそもの目的は東北地方の大凶冷群の科学的な予測であった。

そこで、半世紀以上前に、東北地方の冷夏や、干ばつなどの異常気象による稲作の豊凶につい

ての資料を東北管区気象台に求めたところ、松倉秀夫(当時東北管区気象台予報係長、後に釧

路地方気象台長として退官、故人)から詳細なデータを送っていただいた。

太陽活動に関する200年""300年にわたる観測データとしては黒点数しかないのでこれを指標

とした。

以上の異常気象のデータと、太陽活動の消長との関係を調査した結果以下の事実と法則に気付

き，その法則を作業仮説とした。

② 1720年以上前の冷夏や、干ばつなどの記録になると脱落が多くなり、太陽黒点の記録も資料

的な均一性が失われるものになるので、 1721年以後の、 120年周期のアルファ期、ベータ期の最

近の2周期について、半世紀前に纏めて一覧にしたものが第1表(ただし、 1950年以降の部分は

その後の追加)である。

東北地方で比較的起こりゃすい冷害については、東北地方全域ないしほぽ全域に近い大規模

な冷害をヒ。ツクアップし、東北地方で希にしか起こらない干ばつについては、 1県だけの干ばつの

記録のあるものについてもヒ。ックアップした。東北地方に1県だけでも干ばつの記録があるときは、

そこまで太平洋高気圧が異常に発達し持続したことを意味するからである。

この際に有史以来の1300年間の霧雨(幾日も降り続く雨)、干ばつなどの記録においても(172

0年以上前の記録には当然若干の欠落はみられるけれども)r気候変動の120年周期法則Jの存

在が認められたので、参照のため、東北地方全域ないしほぽ全域に近い大規模な冷害に120年

周期で対応する冷害については表に記載した。

③仮説は、過去の事象についてその真因を探り、それを解明した後は「実験」においてその真因

からの「予測通りJに事象が生起するかどうかを検証することによって、その妥当性を「実証」するこ

とが求められる。

第3章において、この作業仮説についての、半世紀にわたる大自然におけるf自然の実験」の結

果による「実証」について述べることにする。

④この稿では、太陽黒点、の変動と気象のデータからアルファ期とベータ期、アルファ周期とベー

タ周期を帰納したので、過去の異常気象の周期的変動の真因の説明の図には、新しい視点、として

アルファ期とベータ期のアルファ周期とベータ周期を用い、仮説設定後の周期的変動の検証には

アルファ期とベータ期、アルファ周期とベータ周期によって具現化された現象としての黒点数の変

動を用いた。

⑤検証は、第1表に記した異常気象が「気象の120年周期法貝IJJに従って再現するかどうかにつ

いてなされたが、第1表の内容は半世紀前からそのままのものであることを付言しておく。

⑥検証そのものは、筆者の研究の目的からして来たるべき東北地方における異常気象の発生が
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「予測通りJであるかどうかについてなされたが、その後の半世紀にわたる気象学の進展によって、

それらの気象は広く全地球的規模の大気大循環や、気圧配置、海水温などの所産であることが判

明したので、その見地から記述した。

⑦稲はモンスーン地帯のインド、またはインドシナを原産地とする亜熱帯性水生植物で、その成育

には7月の平均気温は最低18度、 8月の平均気温は最低20度が要求され、その条件がみたされ

ないと稔ることができない。

それ以外でも、 7月中旬の幼穂形成期や8月下旬の開花期等の一時的低温などでも障害をうけ

る。東北6県の7月の平均気温は21.8度、 8月の平均気温は23.5度であり、平年ならば上の条

件がみたされる北限である。

東北6県の作柄と月平均気温との関係を調べてみると7.......8月のいずれかの月が20度ないしそ

れ以下になった年には凶作が起こっている。(当時までの条件、その後現在ではより耐寒性のある

稲に品種改良され、栽培環境も栽培方法等によって工夫改善されている)他方、稲の成育には

ある程度の水を必要とするが、北冷西暑など、西日本が暑夏、干天で、あっても北日本は霧雨、冷

夏の傾向があり、干ばつになることは少ない。逆に東北地方で1県でも干ばつの記録がある年は、

太平洋高気圧が西日本を覆っていて全国的な干ばつになってしも。

日本での気象学上の気温の測定値を始め、梅雨前線の停滞、北上、太平洋高気圧やオホーツ

ク海高気圧の発達、未発達などのデータはどれもせいぜい明治時代までしかさかのぼれない。し

かし、東北地方の稲作には1300年間の記録があり、しかも、広範囲に栽培されている。もちろん古

い時代の記録は少なくなっている。しかし、東北地方全域にわたるような冷害の記録は割合残って

いる。

東北6県の冷害による凶作の記録は、偏西風が大きく蛇行して南下し、太平洋高気圧が衰退し

オホーツク海高気圧が発達して、前線が日本列島に停滞して、長い森雨(春の梅雨が終わり、すぐ

続いて秋震)の寒冷の夏であったことを意味する。

そうなった際には、気象庁は梅雨明けの日を特定できなくなる。 1993年の宝暦系 Iの冷夏とか、

1998年の宝暦系Eの冷夏がそれである。

他方、東北6県のうちの1県でも干ばつによる凶作の記録は、太平洋高気圧が発達して偏西風が

北上し、オホーツク海高気圧は発達せず、かんかん照りの暑夏であったことを意味する。

筆者の研究の目的は東北地方の凶冷の予測であったが、稲の生育の源はなんとし、っても太陽の

放射エネルギーであり、稲作の収穫が皆無になるか否かの北限であり、かっ、日本列島に干ばつ

をもたらす太平洋高気圧の発達の北限でもある東北地方における稲作の記録は、図らずも、太陽

活動と気候変動についての鋭敏な指標となった。これが「気象の120年周期法則Jの発見につな

がったし、その後の「自然の実験Jにおける「検証」でも筆者の当初の「予想、も遥かに越えた」結果

になったのであると思う。

(4)アルファ期には、冷夏が圧倒的に多く発生し、干ばつの発生は極めて少ない

一大凶冷群は、アルファ期の最初の周期(天明系)と、最後の周期(天保系)、
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および、中程の周期(文化系)にのみ発生するー

①[アルファ期]アルファ期には冷夏が圧倒的に多く発生しており、干天の発生が1回(寛政系の

干ばつ傾向)だけで極端に少ない。

②[大凶冷群]さらに、大凶冷群は、1年のずれさえ極めて稀な、葺くほど正確な120年周期で、

アルファ期の最初の周期(天明系)ι最後の周期(天保系)、および、中程の周期(文化系)にお

いてのみ発生し、それ以外には発生しない

[天明系]史上名高い1782年'""'1788年(アルファ期の最初の周期)の天明の大凶冷群の、正

確に120年後の1902年'""'1908年(アルファ期の最初の周期)に明治の大凶冷群(天明系)が発

生した。

天明の大凶冷群、明治の大凶冷群のような天明系の大凶冷群が、極めて正確な120年周期で、

しカも、アルファ期の最初の周期(アルファ周期とベータ周期の位相が最も一致し、理論上擾幅が

最大離になる時期)の極小期に、霧雨、低温による2年間連続の凶冷群が発生し、上昇途中の時

期に1年間の暑夏、豊作となり、極大期に、霧雨、低温による4年間連続の凶冷群が発生して、天

明系の7年間のうちに計6年間断続の大凶冷群が発生するとし、う極めて正確な時系列で生起する

ようなことは偶然には起こり得ない。(第2図、第3図)

[文化系] 1811年'""'1815年(アルファ期の中ほどの周期)の文化の大冷害群の、正確に120

年後の1931年'""'1935年(アルファ期の中ほどの周期)に昭和の大冷害群(文化系)が発生した。

文化の大冷害群、昭和の大冷害群のような文化系の大冷害群が、極めて正確な120年周期で、

しカも、アルファ期の中ほどの周期(アルファ周期とベータ周期の位相が互いに逆位相になり、理

論上振幅が最小紐になる時期)の極小期に、文化系の5年間のうちに諜雨、低温による計3.......4年

間断続の大冷害群が発生するという極めて正確な時系列で生起するようなことは偶然には起こり

得ない。(第4図、第5図)

なお、天明系、天保系の全国的な大凶冷群に対し、文化系では東北地方では大冷害群であっ

ても西日本では暑夏の北冷西暑となる傾向があり、太平洋高気圧の衰退、オホーツク海高気圧の

発達の程度が天明系、天保系ほど強くない。これが近世の三大飢健が享保の大飢僅(大干ばつ

群)と、天明の大飢僅(大凶冷群)、天保の大飢僅(大凶冷群)だけとなっている所以である。

[天保系]史上名高い1832年.......1838年(アルファ期の最後の周期)の天保の大凶冷群の、正

確に121年後にれだけは1年ずれた)の1953年.......1959年(アルファ期の最後の周期)に昭和の

大凶冷群(天保系)が発生した。

天保の大凶冷群、昭和の大凶冷群のような天保系の大凶冷群が、極めて正確な120年周期(昭

和の大凶冷群だけ1年遅れたが、次の周期では1年早くなって正常な120年周期に復することは

理論上明らかである)で、しかも、アルファ期の最後の周期(アルファ周期とベータ周期の位相が天

明系に次いで一致し、理論上擾幅が最大級になる時期)の極小期に、諜雨、低温による2年間連

続の凶冷群が発生し、上昇途中の時期に1年間の暑夏、豊作となり、極大期に、霧雨、低温による

4年間連続の凶冷群が発生して、天保系の7年間のうちに計6年間断続の大凶冷群が発生すると

いう極めて正確な時系列で生起するようなことは偶然には起こり得ない。(第6図、第7図)
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③天明系の大凶冷群、文化系の大冷害群、天保系の大凶冷群の3大系列以外の系列の小規模

の異常気象も、 1年のずれさえ極めて稀な、驚くほど正確な120年周期で発生する。(第2表)

(5)ベータ期には、干ばつが多く発生し、冷夏の発生は比較的少ない

一大干ばつ群は、アルファ期の最初の周期の極大から極小への下降途中の段落のあ

る独特のカーブを描くときに発生し、それ以外には発生しないー

①[ベータ期]ベータ期には、干ばつが多く発生し、冷夏の発生は比較的少ない

②[大干ばつ群]さらに、大干ばつ群は、 1年のずれさえ極めて稀な、普くほど正確な12ο年周期

で、ベータ期の最初の周期(享保系)の媛大から極小への下降途中の段落のある独特のカープを

描くときにおいてのみ発生し、それ以外には発生しない。

[享保系]史上名高い1731年~1733年(ベータ期の最初の周期)の享保の大干ばつ群の、正

確に120年後の1851年~1853年(ベータ期の最初の周期)に嘉永の大干ばつ群(享保系)が発

生し、さらに、その正確に120年後の1971年~1973年(ベータ期の最初の周期)に昭和の大干

ばつ群(享保系)が発生した。

享保の大干ばつ群、嘉永の大干ばつ群、昭和の大干ばつ群のような享保系の大干ばつ群が、

極めて正確な120年周期で、しtJも、ベータ期の最初の周期(アルファ周期とベータ周期の位相が

最も一致し、理論上振幅が最大級になる時期)の、極大からの下降途中に段落のある独特のカー

プを描く時期に、 3年間連続の大干ばつ群が発生するようなことは偶然には起こり得ない。(第8図

③享保系の大干ばつ群以外の系列の小規模の異常気象も、 1年のずれさえ極めて稀な、驚くほ

ど正確な120年周期で発生する。(第2表)

(6)例外はあるか?

仮説設定後の検証のための、半世紀にわたる「自然の実験Jの結果では、数多くの異常気象の

中には、極めて稀であるが、 1年だけ早く発生する(119年間隔)こともあるが、その次の周期では1

年だけ遅く発生して(121年間隔)正確な120年周期に復帰してしも(ベータ期における宝暦系H

の場合)。

他にもう1例、アルファ期における天保系でも1年だけ遅く発生してしも(121年間隔)が、これも、

その次の周期では1年だけ早く発生して(119年間隔)、正確な120年周期に復帰することは理論

上明らかである。

このように極めて稀にアルファ期とベータ期にそれぞれ1年だ、けずれて発生しているが、それ以

外のすべての異常気象がf1年のずれさえ極めて稀な、驚くほど正確な120年周期」で発生してい

ることは、当初の筆者の「予想を越えた」結果であった。

(7)異常気象は、決して「異常な気象Jでなく、極めて「正常な気象」である

第3章で詳述する半世紀にわたる「自然の実験」による検証によって、天明系の大凶冷群、文化
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系の大冷害群、天保系の大凶冷群、掌f呆系の大干ばつ群の4大系列だけでなく、小規模の異常

気象の発生の時期までも極めて「正確にJ判明し、数十年先、数百年先から事前に予測可能にな

った。

f1年のずれさえ極めて稀な、驚くほど正確な気象の120年周期法則J(こ従って発生してしも霧

雨、低温による冷夏や、空梅雨、干天による干ばつなど、がど、うして異常気象で‘あろうか。いわゆる「

異常気象Jとは決して「異常な気象」でなく、極めて「正常な気象jなのである

(8)竹林の開花

①最大規模の大凶冷群である天明系の大凶冷群の時期(アルファ期の最初の周期)に、竹林(

ハチク類)が全国で一斉に開花し、また最大規模の大干ばつ群である享保系の大干ばつ群の時

期(ベータ期の最初の周期)に、竹林(マダケ類)が全国で一斉に開花する。 開花後は地上部の

竹は全部枯死するが、しばらくは生きている地下茎から笹のような小さな竹(再生竹)が生える。や

がてこの再生竹の根本から新たに別の細い地下茎が伸びる。この新地下茎の芽が地上に伸びて

竹(新世代竹)になって、数年もするともとのような竹林になる。

②竹林が120年ごとに全国で一斉開花する理由はこれまで、全く不明で‘あったが、竹はイネ科(タ

ケE科)の植物であり、亜熱帯モンスーン地帯の東南アジアがもともとの原産地て、あって、イネと同

じくその成育に一定の温度と水分が要求される。

それゆえ、日本原産のハチク類は最大規模の大凶冷群である天明系の大凶冷期を乗り越えるた

めに120年ごとに一斉に開花して枯れ、凶冷lこ強し、再生竹から新世代竹に生まれ変わってしもの

である。

他方、水の不足は竹に限らずすべての生物にとって致命的である。そのため(最大規模の大凶

冷群である天明系の大凶冷期では、その時期に再生竹から新世代竹に生まれ変わっていても十

分間に合うけれども)最大規模の大干ばつ群で、ある享保系の大干ばつ期の場合は、その数年前の

時期に再生竹から新世代竹にすで、に生まれ変わっていなければ、大干ばつ群への対策としては

間に合わなくなる。

それゆえ、日本原産のマダケ類は(ハチク類のように天明系の大凶冷期の時期にで、なく)最大規

模の大干ばつ群である享保系の大干ばつ期の「数年前Jの時期にすでに120年ごとに一斉に開

花して枯れ、干ばつに強し、再生竹から新世代竹に生まれ変わって危機を乗り越えているのである。

まことに自然の英知ともいうべき絶妙の現象である。

③このような性質が遺伝的に固定するようになったのは、最大規模の天明系の大凶冷群の発生

の時期や、最大規模の享保系の大干ばつ群の発生の時期が、数万年~数十万年にわたって「気

候の120年周期法則J通りに、正確に120年周期で繰り返されてきたからであり、「気候の120年周

期法員IJJの妥当性についての別の面からの証拠となるものである。
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2 地球が太陽から受けるエネルギーが、全ての大気の現象の原動力となっている

大気と、海洋、大陸の結合システムに太陽活動との接点を加えて、初めて気候システムは完成さ

れる。

太陽活動のアルファ期とベータ期では気候への影響はまるで異なっている。 71v77盟、三ニ乏

期の各段階ごとの気候への影響を解明することなしに大気の現象の真因は理解できず、従って予

測不能になる。このことに今日の気象学者は気付いていない。

(1) 1843年にH.シュワーベが太陽黒点数がほぼ11年周期で変動することを発見して以来太陽

から放射されるエネルギーが周期的に変動するかどうカ、は科学的な問題として盛んに論議されて

きた。

太陽黒点数の増減に伴って本当に太陽の放射エネルギーが培減することが十分正確な観測に

よって確認されたのは、ようやく人工衛星ニンパス7号とSMM衛星によって観測された1980年代

後半で、あった。

このことは多くの科学者たちにとって驚きで‘あった。黒点の温度約4100Kが光球の温度約5770

K(:t 10K)より1670K(29%)も低いため黒点数が増加すると太陽からの放射エネルギーは減

少するはずであると思われていたからである。

現在では、黒点に伴う対流活動によって太陽内部の高温の気体が輸送されて、太陽表面の黒点

の周囲に白斑と呼ばれる比較的高温の(光球より200Kから600K高し、)領域が生じていることが

知られている。しかも黒点自身による放射エネルギーの減少傾向を上回る、より大きなエネルギー

がこの領域から放射されるため、黒点数が極大となる時期には、放射されるエネルギーも大きくな

るとされている。

しかし、黒点数が100を超すほどの極大となったときで、も同じであるかどうかについての答はえら

れていない。筆者は「気候変動の120年周期法則」からの理論的帰結として、黒点数が100を超

すほどの極大となったときには総体としての太陽エネルギー放射は逆に減少すると判断する。

アルファ期の各極小期に冷夏になる傾向があるだけで、なく、その最初の周期(天明系)と最後の

周期(天保系)の極大期には振幅が100を超す最大級になり、 4年間連続の大凶冷群が発生する

からである。

このことは近い将来(十数年後)の、 2022年""-'2028年の天明系における広義の極大期(2025

年""-'2028年)の黒点数が100を超え、中で、もアルファ周期の極大期(2026年""-'2027年)の黒点

数が200に近い値になって4年間連続の大凶冷群が発生すると予測されるので、この時期の地球

の大気上層での太陽放射エネルギーの変動を人工衛星によって観測することで、確認されるで、あろ

フ。

(2)人工衛星ニンパス7号とSMM衛星によって観測された地球の大気上層での太陽エネルギー

の変動の大きさは総量に対して約 0.1%程度であるのでこれによる気候への影響は少なし、とされ
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ている。そこには「異常気象jは「特別な事象Jであるとし、う思し、込みがあるのではなし、か?

太陽紫外線や、太陽風、太陽磁場の変化の影響だけでなく、大気大循環などの地球上のすべて

のエネルギーの流れが、主として、低緯度域の地表面、海水面で吸収される太陽放射エネルギー

と、高緯度域で放出される地球放射エネルギーによって駆動されているとし、う明白な事実に着目

することが必要である。たとい約 0.1%程度の増減であっても、それは地球全体の大気大循環に

おける春夏秋冬の季節推移をしてらかでも加速化し、遅延化する。

冷夏や空梅雨などの異常気象は、太陽からのエネルギー放射による平年の春夏秋冬の季節推

移の、太陽活動の特定の段階によるほんの少しの遅延化、加速化現象の結果にすぎず、引金程

度の僅かな太陽エネルギーの増減によって発生している。異常気象には大気大循環を変える特

別のエネルギーが要るのでない。

(3)霧雨、低温による「冷夏」は春夏秋冬の季節の推移の遅延化の結果にすぎない

①「冷夏jの年には、太陽のエネルギー放射がある程度減少し、亜熱帯高気圧の発達が平年より

弱まる。

②熱帯収束帯への偏東貿易風のエネルギーも弱くなり、偏東貿易風が太平洋西部に吹き寄せ

ていた熱帯域の暖水が太平洋東部に戻ることによってエルニーニョが発生する傾向が高まる。

エルニーニョによって太平洋西部のフィリピン東沖の海面水温が下がり、そこでの上昇気流のエ

ネルギーが弱まって、太平洋高気圧の発達がさらに弱まる。

③他方、モンスーンや梅雨の雨期を、太陽高度とチベット高原の地形的、熱的役割がインド洋と

からみあって決めている。

太陽のエネルギー放射がある程度減少し、チベット・ヒマラヤ高原への加熱が減少して、チベット

高層高気圧が南偏し、太平洋高気圧の発達も弱まると、偏西風は大きく蛇行しオホーツク海高気

圧を形成し、 7月 ~8月になっても梅雨型の大気大循環と気圧配置が続き、霧雨、低温の「冷夏」

になる。

④とくにアルファ期の最初の周期(天明系)と最後の周期(天保系)では、太陽活動の極小期と極

大期には、太陽からのエネルギー放射がとりわけ減少し、海水面、地表面への加熱が減少して季

節の推移が遅延し、森雨、低温の大凶冷群の発生となる。

⑤とくにアルファ期の中ほどの周期(文化系)では、太陽活動の極小期に、太陽からのエネルギ

ー放射がとりわけ減少し、海水面、地表面への加熱が減少して季節の推移が遅延し、隷雨、低温

の大冷害群の発生となる。

(4)空梅雨などの「干天』は春夏秋冬の季節の推移の加速化の結果にすぎない

①「干天Jの年には、太陽のエネルギー放射がある程度増大し、亜熱帯高気圧の発達が平年より

強まる。

②熱帯収束帯への偏東貿易風のエネルギーも増大し、偏東貿易風が熱帯域の暖水を太平洋西

部に吹き寄せることによってラニーニャが発生する傾向が高まる。
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ラニーニャによって太平洋西部のフィリヒ。ン東沖の海面水温が上がり、そこでの上昇気流のエネ

ルギーが強まって、太平洋高気圧の発達がさらに強まる。

③他方、太陽のエネルギー放射がある程度増大し、チベット・ヒマラヤ高原への加熱が増大する

と、チベット高層高気圧が北偏する。それによって偏西風が平年より北上し、太平洋高気圧の発達

とあいまって、梅雨期にすでに真夏期の大気大循環と気圧配置になる。そのため雨が降らず、 7-

8月も依然としてからから天気で「干天」になる。

④とくにベータ期の最初の周期(享保系)の、太陽活動の極大から極小への下降途中に段落の

ある独特のカーブを描く時期には、太陽からのエネルギー放射がとりわけ増大し、海水面、地表面

への加熱が増大して季節の推移が加速し、空梅雨、からから天気の大千ぱつ群の発生となる。

3 半世紀におよぶ『自然の実験」における「実証」

(1)筆者が半世紀以上前に発見した「気候変動の120年周期法則」とし、う「自然科学法則」は「実

証」を必要とする。筆者がこの「気候変動の120年周期法則」を発見した数年後にアルファ期の最

後の周期(天保系、 1952年-1958年)が近づきつつあった。

(2)そこで、最初の「自然の実験」におけるf実証jは、ちょうどその120年前に発生した天保の大凶

冷群 (1832年~1838年)の際と同様に「太陽活動周期の振幅が最大級になり、天保の大凶冷群

と同じ時系列で昭和の大凶冷群(天保系)が発生するであろう」という「予測Jについての「検証Jに

なった。

①太陽活動はアルファ期であるので、アルファ周期型の変動をする。すなわち、アルファ周期の

極小期である1952年-1953年に極小になり、アルファ周期の極大期である1956年-1957年

に極大になるであろう。

②しかも、この時期(天保系)は、ーアルファ周期とベータ周期の位相が天明系に次いで一致する

時期であるので、その周期の振幅は最大級になるであろう。

③そして、極小期に太平洋高気圧が衰退し、オホーツク海高気圧が発達して、梅雨前線が7-8

月になっても日本付近にとどまり、霧雨、低温による2年間連続の凶冷群が発生するであろう。

④アルファ周期の極小から極大への上昇期には1年間の暑夏、豊作となるであろう。

⑤アルファ周期の極大期に前後各1年を加えた時期(広義の極大期、4年間)に太平洋高気圧が

衰退し、オホーツク海高気圧が発達して、梅雨前線が7-8月になっても日本付近にとどまり、森雨、

低温による4年間連続の凶冷群が発生するであろう。

@このようにして、前後7年間に、 1年間の暑夏、豊作を挟んで、合計6年間断続の霧雨、低温に

よる大凶冷群が発生するであろうという「予測jについての『検証jが必要になった。
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はたして、予測通りに太陽活動が変動し、昭和の大凶冷期(天保系)の前後7年間に、 1年間の

暑夏、豊作を挟んで、 6年間断続の大凶冷群が発生するかどうか、大自然による「自然の実験Jの

結果を待った。

①予測通りに、太国語動周期は黒点数190.2品、う最大極の振幅となり、極小期に太平洋高気

圧が衰退し、オホーツク海高気圧が発達して、梅雨前線が日本付近にとどまって2年関連続の霧

雨、低温による凶冷群が発生し、上昇期に1年間の暑夏、豊作となり、極大期に太平洋高気圧が

表退し、オホーツク海高気圧が発達して、梅雨前線が日本付近にとどまって4年関連続の霧雨、低

温による凶冷群が発生するとし、う、前後7年間に、 1年間の暑夏、豊作を挟んで、合計6年間断続

の大凶冷群が発生した。

②しかし、太陽活動の変動と気候の推移は、予測より1年ずれて、 1953年-1954年に太陽活

動は極小lこなって2年間連続の凶冷群が発生し、 1955年に上昇して1年間の暑夏、豊作になり、

1956年......1959年に黒点は100を超す極大になって4年関連続の凶冷群が発生するとし旬、すべ

て「予測より正確に1年ずつ遅れての時系列Jで発生した。

③その後の半世紀にわたる「自然の実験」における「実証」から、このように正確な120年周期か

ら例外的に1年ずれて遅延することがアルファ期に1回あるだけであり、他にも、例外的に1年ずれ

て早まることがベータ期に1回ある(宝暦系Eの場合)だけであり、それらはその次の周期では完全

に正確な120年周期に復帰すること、さらにこれ以外の冷夏や、千ばつなどのいわゆる異常気象

がr1年のずれさえない完全に正確な120年周期」で発生していることが「検証」された。

以下において「検証Jするように、これほど「1年のずれさえ極めて稀な、完全に正確な120年周

期で冷夏や、干ばつなどが発生するlこl:は「筆者の予想をも遥かに超える検証結果Jであった。

④当時は、エルニーニョと日本の冷夏との関係は知られていなかったので、事前に予測していな

かったが、当然の経過として、エルニーニョが、 1951年春-51/52年冬、 1953年春-53年夏、

1957年春-58年春に発生した。

⑤当時は、チベット高層高気圧の発達、未発達、北偏、南偏と日本の暑夏、冷夏との関係は知ら

れていなかったので、事前に予測していなかったが、当然の経過として、太陽活動の極小期と極大

期にチベット高層高気圧が南偏して冷夏になり、上昇期にチベット高層高気圧が北偏して暑夏に

なった。

⑥当時すでに、筆者が「天保の大凶冷群と同じ経過をたどるjと予測していたことは、昭和29年(

1954年)6月15日に読売新聞で報道されている通りである。(第9図)

(3)昭和の大凶冷群(天保系)の発生の次の「自然の実験」における「実証Jは「太陽活動が、アル

ファ期(1901年から1960年まで)の原則10年の周期からベータ期(1961年から2020年まで)の

原則12年の周期に転換し、それまでの霧雨、冷夏から干天、暑夏が目立ってくるようになるかどう

かJであった。

①この「自然の実験」における「実証Jでは、事実、 1961年から太陽活動は原則10年の周期(主

周期のアルファ周期に副周期のベータ周期が加わるので、実際には10年強の周期になる)から原
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則12年の周期(主周期のベータ周期に副周期のアルファ周期が加わるので、実際には12年弱の

周期になる)に転換し、そのベータ期の最初の周期において昭和の大干ばつ群(享保系)が発生

しだすなど、予測通りの経過をたどりつつある。

②当時すでに、筆者がr1960年以後の太陽活動において、黒点周期がそれまでの10年くらい

から、 12年に長くなるとかなり早くから予測しており、その後60年は干ばつ傾向が目立ってくるで

あろうと推論していたJことについては当時の自然科学雑誌「自然J1966年3月号(中央公論社)に

根本順吉(気象庁長期予報管理官室)が紹介してみえる通りである。(第10図)

(4)さらにその次の3回目の「自然の実験Jにおける「実証」は「ベー夕刻の最初の周期における享

保系の大干ばつ群の発生について」であった。

① 1971年"-'1973年の享保の大干ばつ群の際には、太陽活動はベータ期の最初の周期にお

いて、極大から極小への下降期にあたって段落のある独特のカーブPを描いて、 3年間連続の大干

ばつ群が発生した。

② 1851年"-'1853年の嘉永の大干ばつ群(享保系)の際にも、太陽活動はベータ期の最初の

周期において、極大から極小への下降期にあたって段落のある独特のカーブFを描いて、 3年間連

続の大干ばつ群が発生した。

③それゆえ、さらにその次のベータ期の最初の周期(享保系)においても、享保の大干ばつ群か

ら正確に240年後、嘉永の大干ばつ群(享保系)から正確に120年後の1971年"-'1973年にかけ

て、太陽活動が極大から極小への下降期にあたって段溶のある独特のカーブを描いて、 3年間連

続の大干ばつ群が発生するかどうかであったo

④予測通りに、 1971年"-'1973年には太陽活動が極大から極小への下降途中に段落のある独

特のカーブを描いて3年間連続の大干ばつ群が発生した。(第8図)

⑤ 1971年.......1973年に3年間連続の干ばつ群が発生することについては、すでにその6年.......8

年も前に、日本気象学会昭和40年度秋季大会において「太陽活動に闘する一つの新しい周期法

則と120年気象周期について!という演題で予測し、発表している。(第11図)

⑥この3年間連続の干ばつ群の発生は、 1971年"-'1973年にチベット高層高気圧がとくに発達

して、日本から、東南アジア、インド、中国、ソ連、西アフリカが干ばつになるとしづ世界的な大干ば

つ群の一環としてが発生したものである。

⑦筆者の「気候変動の120年周期法則」は、気象研究の動機からして、まず東北地方での冷害

や、干ばつの発生などについてのものであったが、気象学が進展し、全地球的な気象現象の解明

が進むにつれて、広く全地球的な規模の大気大循環と、気圧配置、海水温などの一環としてのも

のであることが次第に明らかになってきた。

@さらに、予測通りに120年周期で、この享保系の大干ばつ群の発生の10年ほど前から、すな

わち1963年"-'1970年に竹林(マダケ類)が一斉に開花して枯れて、干ばつに5齢、再生竹から新

世代竹に生まれ変わって、享保系の大干ばつ群の発生に備えていた。

天明系の大凶冷群の発生の際にも同様の竹林(ハチク類)の一斉開花の現象が120年周期で
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生起しており、大飢餓(大凶冷群や大干ばつ群)の際に竹が120年周期で開花するという古来から

の伝承は真実であった。

(5)延享系(1986年""'1987年)の冷夏の発生の「予測」と「実証J

第4回目の「自然の実験」における「実証」は、太陽活動の極小~上昇期においてr1986年""'19

87年に延享系の2年間の冷夏が発生するであろうJとし、う「予測Jについてであった。

① 1986年の梅雨期にはオホーツク海高気圧が連日のように現れ、北日本・日本海側で記録的

な低温と日照不足が顕著で、、梅雨明けも遅れ，農作物への影響が心配された。

(盛夏期には亜熱幣高気圧が本州東方で発達して全国的に平年並みまたは高めの気温になった。

② 1987年に北陸、東北地方の入梅が大幅に遅れて6月下旬後半に入梅し、 7月中旬から梅雨

前線が東北地方から山陰地方に停滞した。 7月末から8月上旬にかけて優勢なオホーツク海高気

圧が出現し、北陸、東北地方では出梅が8月上旬末と、平年より19日も遅れた。オホーツク海高気

圧から冷たいヤマセが吹きつけたため、北日本の太平洋側では日最高気温が平年を10度C前後

も下回る顕著な低温となり、農作物への影響が心配された。盛夏期となっても太平洋高気圧の北

への張り出しが弱く、太平洋高気圧のへりとなった北日本や九州、|北部では低温多雨、本州、|では雷

雨や集中豪雨が多く発生した。延享系の2年間の東北地方冷夏とし、う「予測通り」の経過をたどり、

「実証Jされた。(第12図)

(6)寛延系(1988年""'1989年)の干ばつ、冷夏の発生の「予測Jと「実証J

第5回目の「自然の実験」における「実証」は、太陽活動の上昇期においてr1988年""'1989年

に寛延系の干ばつ(1988年)と冷夏(1989年)が発生するであろうJとし、う「予測Jについてで、あっ

た。

① 1988年は干天を予測していたが、逆に、 6月から10月初めまで続いた日照不足や長雨、多

雨により、米および農作物の被害が甚大で、とくに東北地方の太平洋側では著しい不作になった。

1988年春から1989年夏にかけてラニーニャになり、 1988年は普通干天になる気象経過であっ

たが、ラニーニャが強くなりすぎて、対流の中心がフィリピン海からインド洋にずれ、そのため亜熱

帯高気圧の中心も西にずれて、南西諸島、韓国、中国、東南アジアが干ばつになり、高気圧の弱

かった日本上空には偏西風が南下して日照不足、長雨、多雨になった。

1988年は普通なら干天になるラニーニャが強くなりすぎ‘て逆に諜雨になったので結果的には予

測と逆になったが、気象学的には「予測通りJの経過をたどったとし、えよう。

② 1989年は北日本~東日本太平洋側が4月下旬から7月中旬にかけて低温で、オホーツク海

高気圧が時々発達し、そこからの北東気流が北日本~東日本太平洋側だけでなく日本海側にも

吹きつけて梅雨寒むが全国的に目立ったパ出梅後の盛夏期には、北日本とヰヒ陸ではフェーン現

象もあって猛暑、干天になった。)

寛延系についての検証結果は、理論的には一応容認できるもので、あった。(第12図)
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(7)宝暦系 1(1993年-1994年)の冷夏、干ばつの発生の「予測」と「実証」第6回目の「自然の

実験」における「実証Jはr1993年-1994年の太陽活動の下降期において、冷夏、干ばつの極

端な気候が発生するであろう」とし、う「予測Jであった。

① 1993年に偏西風の流れが南北に大きく蛇行し、太平洋高気圧の日本付近への張り出しが弱

かったので、全国的に記録的な低温、薬害雨、日照不足の冷夏になり、米不足になって世界中から

米を買いあさる状態になった。とくに北日本の太平洋側では、顕著なオホーツク海高気圧の影響を

受け、平年より 2.5度Cも低くなった。

② 1994年に日本を覆っていた高気圧は対流圏の下層から上層まで連なった非常にしっかりした

高気圧であり、偏西風を北海道の北の方まで北上させていたので、全国的に記録的な猛暑、干天

の大干ばつになり、宝暦系 Iでは「予測通りjの経過をたどった。

③ただし、宝暦系 Iにおいては、冷夏、干ばつの極端な気候のいずれかの発生が予測されるが、

そのいずれが発生するか一義的に決まらなし、。

どうして、この宝暦系 Iと、次の宝暦系Eにおいては、このように、冷夏、干ばつの極端な気候の

いずれかが発生するが、そのいずれが発生するかが一義的に決まらないのかについては不明で

ある。(第13図)

(8)宝暦系II(1997年-1998年)の冷夏、干ばつの発生の「予測」と「実証J第7回目の「自然の

実験」における「検証」は、太陽活動の極小~上昇期のr1997年-1998年に、冷夏、干ばつの極

端な気候が発生するであろうJという「予測IJについてであった。

① 1997年の6月下旬-7月上旬に偏西風が顕著に北へシフトし、太平洋高気圧の勢力が強くな

り、北日本、東日本、西日本は顕著な高温の酷暑となった。北日本では8月上旬まで高温傾向が

続いた。(東日本~西日本では7月中旬以降、太平洋高気圧の西への張り出しが弱く、 7月中下旬

やや低温傾向、 8月やや高温傾向の天候不順になった。)

② 1998年に極東域での偏西風の蛇行が大きく、 6-7月にオホーツク海高気圧がしばしば現れ、

北日本の太平洋側を中心に冷たい気流の影響を受けた。 8月になっても太平洋高気圧は日本列

島を覆うほど強まらず、北日本と北陸は冷夏、多雨、日照不足となり、宝暦系Eは「予測通りjの経

過をたどった。(西日本の太平洋側は暑夏の北冷西暑であった。)

③宝暦系 Iと同じく、宝暦系Eにおいても、冷夏、干ばつの極端な気候のいずれかの発生が予

測されるが、そのいずれが発生するかが一義的に決まらない。

④宝暦系Eでは1757年-1758年の冷夏、干ばつ、洪水から1年早い119年後の1876年-1

877年に大干ばつ、洪水になったが、次は1年遅く121年後の1997年-1998年に干ばつ、冷夏、

豪雨になり、本来の正確な120年周期に復帰した。(第14図)

(9)明和系(2003年)の冷夏については、筆者は予測から外した。

予測にあたり、確実な記録資料が比較的整備されている近年の2周期240年間にわたって、少
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なくとも、東北地方全域にわたる冷害や、干ばつの記録が揃っていることを条件としたのである。

240年前の1763年には東北地方全域(ただし福島を除く)にわたる霧雨、冷夏による凶作が発

生しているが、その次の120年前の1883年には山形で?共水による不作の記録があるが冷夏では

なかったからで、ある。

(10)明和系(2004年"-'2006年)の干ばつ、風水害の発生の「予測Jと「実証」第8回目の「自然

の実験」における「実証」は「2004年""2006年の太陽活動の下降期に、干ばつ、風水害が2""3

年断続ないし連続して発生するであろうIという「予測1についてである。(第1表、第15図、第16図

①理論上、太陽放射エネルギーが増大すると、地球上の大気大循環が強くなり、偏東貿易風が

強くなって、太平洋中部~西部の熱帯収束帯の海水面の温度が平均より1"-'2度上昇し、フィリピ

ンの東沖の海水面の温度が高くなり、 6月には太平洋高気圧が発達し、北偏するので、日本列島

は空梅雨、干天になる。台風も多く発生して、北偏した太平洋高気圧の西縁に沿って北上するの

で、 6月から早くも日本列島に上陸するようになる。

夏期には日本列島は、上層のチベット高層高気圧と下層の太平洋高気圧が一部重なって安定し

た干天、酷暑になり、日本の南の太平洋の海水温が28"-'29度と平年より1度程度高いので、強く

大型の台風がその勢力を保ったまま日本列島に上陸する。

②実際に、これが2004年の空梅雨、干天、暴風雨であった。(ただし、現時点では2004年の編

東貿易風が理論通りに強くなったかどうかは確認できていない。)

史上最多記録の10個の台風が日本列島に上陸したことは特記される。

③現在、太陽活動は下降中である。

④ 2004年"-'2006年には今回と同じような気候が2"-'3年断続ないし連続して発生すると予測さ

れるが、その結果については大自然による「自然の実験Jの今後の推移を待たざるをえない。

これまでにみてきたように、過去半世紀におよぶ「自然の実験Jにおいて4大系列以外の小規模

の異常気象もこれほどr1年のずれさえ極めて稀な、驚くほど正確な120年周期」で発生するとは正

直なところ期待していなかったくらい、筆者の予想をも越える検証結果であったが、はたして今回は

どうであろうか?

(11)ほぼ100%確実な「予測」

① 100%確実な「予測」でなく、ほぼ100%確実な「予測」としたのは「発生の時系列については1

00%予測通りになるであろうJが、極めて稀で、はあるけれども昭和の大凶冷群のときのように予測と

1年ずれることがありえないとは言い切れなし、からである。

②来るべき次の天明系の大凶冷群の時期、すなわち、 2022年"-'2028年に太陽活動の振幅は

最大級のものとなるであろう。

③ 2022年"-'2023年がアルファ期のアルファ周期の極小期であるので、太陽活動も極ノトになっ

て偏西風が大きく蛇行し、太平洋高気圧が表退しオホーツク海高気圧が発達して、梅雨前線が日
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本列島付近に停滞し2年間連続の大凶冷群が発生するであろう。

④ 2024年のアルファ期のアルファ周期の上昇期には、太陽活動も上昇してチベット高層高気圧

が北偏し、偏西風も北偏して1年間の暑夏、豊作になるであろう。

@ 2026年~2027年がアルファ周期とベータ周期の極大期が最も一致する、アルファ期のアル

ファ周期の極大期で、あるので、黒点数は200に近い数値になり、このアルファ周期の極大期に前

後各1年を加えた2025年~2028年には黒点数が100を超す太陽活動になって、偏西風が大きく

蛇行し、太平洋高気圧が衰退しオホーツク海高気圧が発達して、梅雨前線が日本列島付近に停

滞し4年間連続の大凶冷群が発生するであろう。

⑥さらに、この天明系の大凶冷群の発生に伴って2020年~2028年に竹林(ハチク類)が全面

開花して、天明系の大凶冷群lこ5齢、再生竹から新世代竹に生まれ変わるとし、う120年lこ1度の極

めて珍しい現象が見られることになるであろう。
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第1表 東北地方の冷害、干ばつなどの異常気象の 120年周期 cl721年-1960年)
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気候変動の120年周期(特に掌保、天明、文化~大保系)の関係
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'昭和の大冷害群の発生の時期を解明
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日本気象学会

昭和 40年度秋季大会講演慨要
昭相ω隼12H2ヨ
"・斤..~ 

太陽活動に間合るーつの軒目け周期法則と

120年気卑周聞について
正村会同

1 120写!lta周鵬
4世ゐ"司tt:..l~方のt/l"'(1):I!I:，IIlII:働をM究L で "0'ての "\，，， I:J~$:qt刊しと".の
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-.，舗仰に詰望書綱同冷酬』例町:.:..<.、 ".，，11121 17，同 1841 ，)気~" 主F

‘，，-Jo，~.~三fi!的ι ，$\1， IT.hJ・ 11・附，
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À随i;!'砲の宣銅以後噂j の -k:AI!I涜約聖を~，、世恨の孔"を"'t~t ーー子れ.­
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1先ず、 19111容から 19731単にか"で..隼の予ISっ.1iI~予湖される。
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地球温暖化の影響を受ける台風、前線、オホーツク海高気圧について

気象大学校

谷貝勇

l はじめに

21世紀の夏期にはこれまでと何か変わった異常気象が日本で頻発するようになってきた。

異常気象の内訳は年毎の変化が大きく、 2003年には記録的な冷夏が起こり、 2004年夏期は

猛暑、集中豪雨、台風の襲来という異常気象が起こった。気象に関心のある人達の中には

(専門家も含めて)これらが地球温暖化と関係するのではと心配している。ただし、これ

までは、気象観測データから、直接、冷夏や台風と地球温暖化の関係を議論することは不

可能だった。最大の問題は観測データの期間で、地球温暖化との関連を議論するためには

産業革命以降、 100年間以上のデータが必要だが、例えば台風の経路や発生、発達、雨量と

の関連を調べるためのデータは気象衛星(ひまわり)が打ち上げられた 1978年から 20数

年分しか使うことができず、このため、はっきりとした議論を行うことができなかった。

猛暑と地球温暖化は関連付けやすく思われているので、猛暑の起こった 2004年夏期には

日本列島近辺には何らかの温暖化の影響が考えられそうなので、同じ時期に起こった台風

の振る舞いに温暖化の影響があってもよさそうである。ただし、このような「感覚的な議

論」を確かめるためには、やはり 100年間以上の観測データが必要なため、現状では難し

い。今世紀後半には、これらの疑問が観測データから客観的に解明されそうだが、気象学

者はそれまで待たないと、正解が得られないのだろうか?

現在までに、何が分かつて、何が理解されていないかについて、気象庁が最近まとめた

報告書「平成 16年夏から秋にかけての集中豪雨・台風等についてJが参考になる。そこ

では、地球温暖化と台風の発生数や上陸数との関連について、以下のようにまとめている。

「地球温暖化によって地球規模の大気の流れや海洋の状況などが変化し、これに伴って、

台風の発生やその日本への接近、台風の強さなどに変化が生じてくる可能性があります。

しかし、台風の発生数、接近数と上陸数について、過去の統計 0951年以降)によると、

発生数には、数十年規模の変動が見られるものの、ここ 50年程度の期間では特段の増減傾

向はみられません。また、接近数及び上陸数についても、明瞭な増減傾向はなく、現時点

では、発生数や接近数、上陸数についての地球温暖化との関連は検出できていません。ま

た、北大西洋や北東太平洋で発生するハリケーンについては、アメリカ合衆国海洋大気庁

は、発生数に明瞭な変化はないとしています。 IPCC第三次評価報告書でも、 20世紀に関

しては、解析・評価のためのデータが不十分であり、明確な結論は得られていません。

地球温暖化が進行すると見込まれる 21世紀に関しでも、発生数や接近数、上陸数の動向

について、まだ明らかになっていません。台風の発生に関わる、発生海域の海面水温や、
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大気中の温度、湿度や風など多くの要因について、地球温暖化が進んだ、ときに、これらの要

因が台風の発生数や上陸数にどのように作用するか研究が進められているところです。

IPCC第三次評価報告書では、 21世紀に、熱帯低気圧の最大風速や平均降水量、最大降

水量はいくつかの地域で増大・増加する可能性が高いことが指摘されています。また、最

近の研究では、地球温暖化の進行に伴い、台風の発生数は減るが、それぞれの台風は強く

なるとの研究成果もいくつか発表されています。

地球温暖化に伴う台風の発生や強さの変化についての解明は今後の重要な研究課題で

す。」

以上のように、気象庁の報告書は、観測データが十分でないためはっきりした結論が出

せない経緯が説明されている。そもそも、ある現象が地球温暖化の影響を受けているかど

うか調べるための必要十分条件は、これまではっきりしていない。ハワイのマウナロアで

長年観測されている炭酸ガスの量が年々増大している (Keelingand Whorf. 2000)ことが

まず基本になっている。そして、気象庁で毎年解析している陸上における世界の年平均地

上気温の平年差(気候変動監視レポート，2004)が100年あたり O.7"Cの割合で上昇してい

ることは、炭酸ガスの増加と対応するので、地球温暖化の影響が高いと考えられている。

また、 8月の月平均気温に限っても、世界の平均地上気温は 100年あたり 0.5"Cの割合で上

昇しているので、このことも地球温暖化の影響と考えてよさそうである。ここでは、この

8月における世界の平均地上気温の年々変動にまず着目する。そして以下では、 21世紀に

なって顕著になった「北冷西暑」という日本列島で特徴的な現象が世界の平均地上気温と

密接に関係するようになってきたこと(谷員，2004， 2005)を示し、 2004年夏期にも現れて

いる「北冷西暑」には台風と前線が重要な役割を果たしていることを述べて、逆に、台風

と前線が地球温暖化の影響を受けていることを示す。また、北日本の低温が問題となった

2001年や2003年では8月の日本列島上の温度傾度を強める働きをした総観規模気象現象は

オホーツク海高気圧と前線であったことを示し、同様に、近年のオホーツク海高気圧が地

球温暖化の影響を受けるようになったことを示す。

2 21世紀夏期に起こった「北冷西暑」

日本の夏期では、北日本が平年より冷たいときに西日本が平年より暑くなることが時折

起こり、長期予報の担当者の問では「北冷西暑」と呼ばれてきた。「北冷西暑」とは不思議

な現象であり、昔から起こっていたが、気象学的に研究が進んでいたわけではなかった。

これまでの研究をまとめた気象研究ノート「ヤマセJ(1995)でも「北冷西暑」は論じられ
ていなかった。ここでは、冷夏や暑夏のときに使えるように概念を一般化して、「日本列島

上の大きな温度傾度」の意味で用いる。「北冷西暑Jの物理的に重要な意味は、ある種の冷

夏のときに日本列島で温度傾度が平年よりも大きくなることが起こることである。第 I図

は気象庁で作成した月平均気温偏差を、 21世紀の8月について並べたものである。平年値

は1971年から 2000年までの期間で作成している。2004年の夏期は全国的な猛暑として知
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られているが、 8月中旬から寒気が南下して北日本は低温になり、 8月の平均気温偏差(第

l図 a)では典型的な「北冷西暑」がみられる。 2003年8月(第 I図 b)は全国的な冷夏

のため、北日本から西日本にかけて負偏差になっている。ただし、よく見ると、負偏差の

値は一様に分布しているのではなく、北日本の負偏差が西日本より絶対値が大きく日本列

島上の温度傾度が平年より大きくなっている。 2002年8月(第 1図 c) は、東北地方南部

より南では暑夏であったが、東北地方北部と北海道では低温となっていて気象庁の定義通

りの「北冷西暑」になっている。 2001年8月(第 l図d)は、後に示すように(第 3図)

過去 111年間で最も 8月の「北冷西暑」が顕著だった年であるが、オホーツク海高気圧に

よるヤマセが吹いて、北日本の太平洋側では-20C以下の著しい低温になった。それで‘い

て、西日本の気温は平年より高くなっている。このように、 21世紀の8月の平均気温分布

を見ると、西日本と北日本の温度傾度が平年よりも大きい状態が例外なく起こっている。

この傾向が続くと、 20世紀に比べて北日本の低温傾向は当たり前のことになり、気候状態

の変化に通じることになる。 21世紀夏期の日本は、気象学的には「北冷西暑の時代Jにな
る可能性が大きい。気象庁で毎月作成している月気温偏差から明らかになったが、驚くべ

きことに 21世紀の 7月と 8月 (2001~2004 年)は例外なく「北冷西暑J (すなわち、日本

列島上の温度傾度が平年より大きい値)になっていた。

21世紀に顕著になってきた「北冷西暑jを定量的に確かめるためには工夫が必要になる o

Ninomiya and Mizuno(1985)は、冷夏の解析で主成分分析を行っていて、日本の夏期の地表

気温の変動特性を調べている。それによると、 8月における第 1主成分は寄与率が70.刊で

北海道から九州まで同符号、すなわち日本全体が同じように変動する。ただし、よく見る

と、北日本、特に、東北地方の太平洋側で変動が大きい。第2主成分は寄与率が12.7覧で青

森県、岩手県を境に北と南で反対符号になっていて、しかも西日本で大きい値をとる。こ

れが「北冷西暑」に対応している。この結果から、北日本の代表地点として岩手県の宮古

を選んだ。オホーツク海高気圧が発達した時に寒気が海陸の境を南下するために(木村，

1995)、北日本の太平洋側の地点はオホーツク海高気圧の発達を気温のデータで解析する

のに適している。一方、西日本の代表地点を選ぶのに、都市化の影響を除くため試行錯誤

した。 Ninomiyaand Mizuno(1985)から選ぶ地点の範囲は決まるが、気象庁の観測地点は多

数あり、選択に任意性が生じてしまう。一方で気象庁は、地球温暖化の影響を調べるため

に、地上気温の解析に観測データの均質性が長期間継続し，かつ都市化などによる環境の

変化が比較的少ない17地点を採用している(気候変動監視レポート、 2004)。ここでは、

気象庁で採用している17地点から西日本の代表3地点を選んだ。それは、浜田(島根県、北

緯34度53.8分/東経132度04.2分)、境(鳥取県、北緯35度32.6分/東経133度14.1分)、彦根

(滋賀県、北緯35度16.5分/東経136度14.6分)である。境は1883年、浜田は1893年、彦根は

1894年から観測データがある。これらのデータ調べてみると 3ヶ所ともよく似た年々変動

を行っていて、 3箇所平均からのずれの最大は、 1939年8月の浜田でー0.970C、次は1991年

8月の彦根0.830Cであった。これから、いくつか起こった場所の移動等の影響は小さいと
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みなせる。また、これらの地点の年々変動は大きいが、長期的なトレンドは目立たないこ

とから都市気候の影響も小さいと考えられる。この結果、この3地点の平均で西日本の地

表気温を代表して問題のないことがわかる。

近年の気温の組織的な特徴をつかまえるために、 (西日本一宮古)の8月の月平均気温

差で「北冷西暑指数」を定義した(第2図)。図中で示したOは、気象庁で解析している過

去107年間で日本の平均気温の高いトップ30994年(+1. 89'C)、 1985年(+1.34'C)、

1999年(+1.24'C)カッコ内は平年偏差)を示し、またOはトップ4一70990年(+

1. 05'C)、 2000年 (+0.96'C)、 1995年 (+0.95"C)、 1978年 (+0.95"C))を示してい

る。傾向として、 「北冷西暑指数」は冷夏のときに大きな値となり、暑夏のときに小さい。

これは、 「北冷西暑」が注目されたのが冷夏のときであることと対応している。 i北冷西

暑指数」の大きい順のトップ10(2001， 1998， 1980， 2002， 1976， 1926， 1996， 2003， 1953， 

1995)は6位 (1926)、9位(1953)以外では、 IPCC3次報告書で言われている地球温暖

化が顕著になった 1976年以降に現れている。上位5位は一連の冷夏が始まった 1976年が

5位。顕著な冷夏の 1980年が3位に入っている他は、温暖化が特に顕著になった 1990年

代以降に現れている。 2001年の8月は過去 111年間で最も高い値を示している。第2図に

ある 5年移動平均の変動を見ると、 1999年を除いて(この年は高気圧が北に偏り北日本で

晴天が続き宮古の気温は平年偏差2.6"Cの高温になり、台風や熱帯低気圧が西日本に影響し

て悪天をもたらしたため、北冷西暑傾向と逆になった)、過去 111年間に 1990年代以降で

北冷西暑傾向が強まっている。 21世紀は冷夏のみならず暑夏の年にも北冷西暑傾向が強ま

っていることが特徴になっている。

第 3図は、 8月の「北冷西暑指数」、気象庁で計算した陸上における世界平均気温そし

て宮古の平均気温について、それぞれの偏差をプロットしている。基準の平年値は温暖化

が顕著になってきた 1971年から 2000年までの期間で作成しているので、各年の世界全体

の平均気温偏差は負の値に偏っている。これによると、過去 111年間で「北冷西暑指数偏

差Jと宮古の平均気温偏差は、おおよそ反対符号で絶対値の変動を含めてよい対応が見ら

れる。すなわち、宮古での冷夏が起こる時は北冷西暑の傾向が強い。逆に宮古で気温の高

い時は、北冷西暑と反対(i北冷西暑指数偏差」が負)の傾向になり易い。また、この図

から、北冷西暑指数偏差と世界の陸上全体の平均気温偏差に興味深い対応のあることが分

かる。両者の相関係数を計算すると(第4図)、過去 111年間では 0.25だが、地球温暖化

が明確になってきた 1976年-2004年では0.42に増加し、温暖化が急激になった 1990年

-2004年ではo.旬、 2001年-2004年の21世紀では0.88の高い値となった。一方、この
データの最初の36年間 (1894年-1929年)では0.001の小さい値で、温暖化が顕在化す

るまでの最初の82年間 (1894年-1975年)では -0.11と負の値になっている。これか

ら、地球温暖化の進行とともに近年の北冷西暑が顕在化して、 8月における世界の平均気

温と日本列島上の温度傾度が高い相闘を持つようになったことが分かる。世界の平均気温

と小さな日本列島の温度傾度が高い相闘を持つようになったことは、逆に、日本列島が地
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球温暖化の影響を強く受ける場所であると考えられる。日本列島はユーラシア大陸の東端

にあるため、ヨーロッパから定常ロスピ一波がユーラシア大陸を経由して伝わりオホーツ

ク海高気圧を発達させる場合がある (Nakamuraand Fukamachi， 2004)。また 2004年夏期

のように、ユーラシア大陸から南下してくる前線や南から北上する台風が日本の天候に大

きな影響を与えている。

これまでの大気大循環の研究から、世界の平均気温がどのように維持されているかが分

かつてきた。それによると、熱帯域では日射による加熱が卓越して大気は高温になる。一

方、地球から出て行く赤外放射は緯度による変化が日射ほど大きくないので、結果的に、

高緯度域は低温になる。大気や海洋の運動で熱が低緯度域から高緯度域に運ばれるために、

地球の南北の温度差は極端には大きくならない。一方、炭酸ガスが増えると赤外放射に影

響して、地球から出て行く赤外放射のエネルギーが減少する。すると地球の気温は上昇し

て、冬季ではよく知られているように、アイスーアルベドフィードパックが起こって、高

緯度地域の気温が上昇する。一方、夏期の日本付近では、別のことが起こり得る。地球温

暖化で赤外放射エネルギーが減って低緯度域での気温が上昇するが、日本の北にはオホー

ツク海という特別に冷たい海があって日本の気象に影響を与えている<Tachi bana et a1.リ

2004)。地球温暖化が更に進んでオホーツク海の流氷がなくなって昇温する事態になれば別

だが、それまでの数十年間にわたって、オホーツク海は冷たい海面水温を保つと考えられ

る。その結果、日本付近では南北の温度傾度が大きくなり、このことが21世紀に実現して

日本列島上の温度傾度が大きくなってきたと考えられる。このように、世界の平均気温は

熱帯域での加熱と高緯度域での冷却のバランスにあるため、世界の平均気温と高い相関に

なるためには、日本のように北と南からじょう乱の影響を受ける地域が好ましい。ただし、

このじょう乱は、北からの寒気の移流(前線の南下)や南からの台風といった、同時に被

害をもたらすものとなっているので、防災上の注意が必要で‘ある。

1998年8月は世界の平均気温が過去最高で平年偏差0.69"Cになったが、このとき北冷西

暑指数は 6.8"Cで過去2番目の大きさだった。 2001年8月は世界の気温が過去2番目の高

温で平年偏差0.64"Cになり、北冷西暑指数は 7.5"cで過去最高の大きさだった。 2003年8

月は世界の平均気温が過去3番目で平年偏差0.53"Cになり、北冷西暑指数は 5.6"Cで過去8

番目の大きさだった。以上の3ヵ年では宮古の平均気温偏差がそれぞれ(-1.6，-2.6， -

1.9 "C)の低温になった。このように、過去 111年間で世界の平均地表気温が 0.5"c以上

の特別な高温になった年に、特別に大きな北冷西暑と宮古の低温が起こっていることは、

地球温暖化と北日本の冷夏の関係を考える上で興味深い解析結果である。 2004年の8月に

ついては世界の平均気温は 0.27"Cで特別に高い値ではないが、 10月は 0.63"C、 11月は

0.83"Cでそれぞれ過去最高の気温になっており、年平均としても 0.45"Cで過去4番目の高

温になっており地球温暖化の影響が強かった年である。
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3 2004年と 2003年の「北冷西暑」

これまで 111年間の8月の月平均データによる解析から、地球温暖化が日本の「北冷西

暑J(日本列島上の大きな気温傾度)を強めていることが分かった。それでは、次の疑問は、
月平均の「北冷西暑Jを強めているのはどのような現象か、ということである。このこと

を調べるために、月平均の「北冷西暑」を解析した手法を、日々の日平均気温に適用した。

第5図(上)は、岩手県の宮古と西日本の境、浜田、彦根の日平均地上気温を 2004年8

月についてプロットしたものである。宮古の気温から分かるように、 8月の中旬から下旬に

かけて東北地方の気温は冷夏に近い状況だ‘った。一方、境、浜田、彦根の気温の聞に大き

なばらつきはなく、各地の日平均気温は局地的な影響よりもより大きなスケールの現象の

影響で支配されていることが分かる。そして西日本では高温が続いており、西日本と宮古

の平均気温の差で定義する「北冷西暑指数」は平年よりも大きかった。第5図(下)は、

この「北冷西暑指数」を日平均気温で計算したものである。すると、この指数は、特定の

期間や日に大きな値をとり、結果として、月平均値が大きくなっていることが分かる。で

は、極大値となった 2004年8月 18日と 29日に何が起こっていたかが問題になる。第 6

図に気象庁で作成した 8月18日OOUTC(午前9時)の地上天気図を示す。台風 15号と日

本列島を横断する前線が見える。アメダスによる気温分布では、前線に近い東北地方から

北海道中部にかけて平年より低温で、関東より南は瀬戸内海付近を除いて平年より高温に

なり「北冷西暑」になっていた。アメダスによる風と日照時間を見ると、西日本では南風

が卓越し、四国地方では台風により多量の雨が降り、山越えに当たる中園地方の日本海側

では降水が減り一部で日照があり気温を高めるのに都合のよい状態となった。同じく 29 

日には九州の南に台風 16号そして前線が関東付近にあって、南下した前線を台風が強めて

日本列島上の温度傾度を強めていることが分かる。

次に顕著な冷夏の 2003年8月を同様に調べる。第7図(上)は、岩手県の宮古と西日本

の境、浜田、彦根の日平均地上気温を 2003年8月についてプロットしたものである。宮古

の気温を見ると 8月15-19日にかけて特別に低温の日だった。西日本の日平均気温は8月

19日以降に高温となり、結果として第 7図(下)の「北冷西暑指数」は 8月 19日に極大

となった。第8図に地上天気図 (19日OOUTC)を示す。前線が西日本と東日本の間にあり、

オホーツク海の東海上に高気圧がある。このため北日本ではヤマセが吹いて低温になり、

前線の南側にある西日本は高温になり、前線とオホーツク海高気圧が「北冷西暑指数」を

大きくするのに寄与した。

2003年8月の「北冷西暑指数」は 2004年8月と異なり、全体的に大きな値となってい

て、特定の数日間に小さな値となっている。 2003年8月ではオホーツク海高気圧が卓越し

ている期聞が長く、そのため宮古の気温が低温になっていて西日本との気温差が大きい。

ただし、オホーツク海高気圧の影響が西日本まで及んだ8月14日は、宮古と西日本で低温

となり結果的に双方の気温差は小さくなった。その他に、台風 10号(TS0310)が上陸した 8

月9日は宮古で日平均気温が 24.6"Cの高温になり日本列島上の温度傾度は小さくなってい
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る。また 8月23日にも宮古の日平均気温は 26.0"Cの高温になったが、これは前日に大陸上

にあった低気圧が東進してオホーツク海に入ったためで、 12時には 4.6m/sの南西風が吹

き32.1"cの高温になった。このように、 2004年と 2003年の8月では「北冷西暑指数」を

強めるじよう乱は異なるが、 21世紀の8月を調べると、台風、前線、オホーツク海高気圧

の組み合わせで、日本列島上の温度傾度が強められていることが分かった。すなわち、こ

れらは「日本列島上の南北の温度傾度」を強めることに役立つていることから、逆に、地

球温暖化の影響を受けていると結論付けられる。2004年夏期の台風のように、勢力が強く、

巨大で多数やってくるのは、前線と作用して日本列島(付近)の温度傾度を強めるのに有

効に働く。

第9図は21世紀の夏期に日本で起こるようになった災害を伴う大規模気象現象を模式的

にまとめたものである。昔は、月平均された日本列島の温度傾度と世界の月平均地上気温

の聞に関係が無かった。しかし地球温暖化の影響でこれらが相関を持つようになり、 21世

紀での相関係数は 0.88という非常に高い値となった。世界の平均気温が高いと日本列島上

の温度傾度が大きくなり、それをもたらす総観規模の気象現象として「台風、前線、オホ

ーツク海高気圧Jの組み合わせを伴っていた。そして、 2004年では前線を台風が刺激して

日本列島上の温度傾度を強めていた。このため、日本列島に住む人たちにとって、かつて

台風の被害が少なかった地域で被害が起こるように変わってきたと受け止められるように

なって来た。また被害の内訳もかつてと変化してきたと受け止められるようになって来た。

これら感覚的なことは、建造物を含めた日本の環境が変わってきた影響も考えられるが、

2004年に日本に襲来した台風や集中豪雨がかつてと異なり、地球温暖化の影響を受けるこ

とになってきた効果が考えられる。そして、今後とも地球温暖化の進行することが想定さ

れる状況のため、 2004年のように人々が異常と感じる台風と集中豪雨が、今後とも数十年

スケールで増加することが予想される。北極海の氷が大幅に溶けたり、オホーツク海の流

氷がなくなって海水温度が上昇するような状況になると日本列島の温度傾度と世界の平均

気温の関係が変わってきそうだが、それまで防災対策は、数十年スケールで考えることが

必要になる。また、ここでは台風と前線のカップリングを基に論じたが、 2004年の台風が

変質していることを調べるためには、台風の発生から発達、移動そして消滅までにどのよ

うに昔と変わってきたかを調べることが重要になる。また、近年の北日本の冷夏は、世界

が温暖化していく中で頻発するようになった一見、不思議な現象である。ただし、ここで

示したように、近年は「北冷西暑Jと世界の平均気温が密接に関係しているので、逆にこ

の関係を用いて、世界の気温をより早く詳細に解析していくことで北日本の低温に関連し

た季節予報の精度を向上させることが可能になる。
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図 1 2001年-2004年 8月平均地上気温の平年偏差
(気象庁作成)
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図2 8月の月平均気温差(西日本宮古)で定義される
「北冷西暑指数J(1894年から 2004年)00は日本の平均
気温トップ30 0は同じくトップ4-7。
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図3 8月の月平均北冷西暑指数偏差、宮古の気温偏差そ
して世界(陸上)平均気温偏差(1890年から 2004年。ただ
し、北冷商暑指数偏差は 1894年以降)

Bl'Iの世界平均!it渇と北冷西署橋重量償差出相関

年

図4 8月の世界平均気温と北冷西暑指数偏差の相関係
数。
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図5 上)2004年8月の日平均気混(宮古と西日本の
境、浜田、彦根)

(下)西日本と宮古の平均気温の差で定義する「北冷西署

指数J。細線は5日移動平均。

図6 2004年8月18日、日本時間9時の地上天気図(気
象庁作成)
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図7 上)2003年8月の日平均気温(宮古と西日本の
境、浜田、彦根)

(下)西日本と宮古の平均気温の差で定義する「北冷西

暑指数」。細線は5日移動平均。

図8 2003年8月19日、日本時間9時の地上天気図(気
象庁作成)



21世紀の夏期に起こっている大規模気象現象(災害)の特徴
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日本・韓国における極端な気温の変動の解析

1.はじめに

近年、日本では世界的な傾向と同様に気温が上昇しており(気象庁， 2002)、地球温暖

化やヒートアイランドとの関連から様々な調査がなされている(気象庁， 1999; 藤部，

1998など)。特に日単位の極端な低温や高温は様々な被害をもたらすことから、その変化

を知ることは対策を策定する上でも重要である。例えば、冬季の極端な低温は水道管の凍

結・破裂を引き起こし、春季の低温は凍霜害をもたらす。また、夏季の極端な高温は熱中

症や家畜の被害などを引き起こし、極端な低温は稲の不稔につながることもある。

図1に示すように、 IPCC(2001)は極端な現象(例えば極端な高温や低温)の増加や

減少は、平均値および分散の変化によっても

たらされると述べている。平均値や分散(日々

の変動)の変化についての過去の解析には、

Karl et. al. (1995)、Moberget al. (2000)、

Wettstein and Mearns (2002)、Kleinand 

Konnen (2003)などがある。 Moberget al. 

(2000)はヨーロッパ8地点での 100年以上

の日最高・最低気温を用いて、季節内の平均・

分散・極端な値を求め、その相互関係や長期

的変動、 NAO(北大西洋振動)との関連を調

査した。 Wettsteinand Meams (2002)も

Moberg et al. (2000)と同様の手法により、

米国とカナダの変動について解析した。また、

Klein and Konnen (2003)は極端な現象の

変動が平均・分散の変動とどのように関わっ

ているかを評価した。

日本の日別値を用いた極端な現象の解析に

関しては、気象庁(1999)が日最高・最低気

温の第3位までの出現時期や日最高気温が図 1

35t:以上となった日数の変動を調査した。

Isobe (2002)はMantonet al. (1999)の手

気象庁気候情報課
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法を用いて年間上位 1%の値を基準とした極端な値の変動を解析した。また、藤部 (2003)

はアメダスデータを用いて年間上位 10位までの経年変化を求めた。日本に関する調査で

は、いずれも極端な現象の変化に注目した解析は行われてきたが、それらの変化が平均の

変動のみによるものか、分散(標準偏差)の変動も関連しているのかという視点での解析

はなされていない。そこで、本調査では 1961年以降の日最高・最低気温を用いて、平均

および分散の変動とそれらの変動にともなう極端な現象の変動を解析した。また、それら

の変動をもたらしている循環場との関連も調査した。

2.調査方法

本調査では、日本および APNワー

クショップ (Pageet al.， 2004)で交

換された韓国の日最高・最低気温のデ

ータを用いた。調査対象地点を関2に

示す。日本の対象地点は 1961年以降

に移転等の理由で均質性が保たれない

地点を除く 120地点である。また広域

的な変動をみるために、父島・南鳥島

(観測開始はともに 1961年より後)

を加えた。韓国の対象地点は 6地点(そ

のうち 3地点は人口 100万人以上の大

都市で、 2地点は人口 10万人以上の

都市)だが、データの均質性は未確認

である。調査期間は 1961~2003 年で

あるが、東北地方については品質管理

された長期間の日別データが作成され

図2解析に用いた地点の分布。

ているため、 1891~2003 年の変動を解析した。

140・ km
田園田司圃園町三ヨ圃『

500 

まず、日最高・最低気温データを用いて月・季節別に平均値と標準偏差を求め、その地

域的・季節的な長期変化の特徴を調べた。Mantonet al. (1999)での極端な気温の定義は、

日最高・最低気温それぞれ年間の lパーセンタイル値および 99パーセンタイル値(すな

わち年間下位4番目および上位4番目の値)を 1971~2000 年の期間で平均し、それを上

回るあるいは下回る値としている。図3は本調査に用いる日最高・最低気温の 1パーセン

タイル値および 99パーセンタイル値(対象は日本の地点のみ)がどの時期に出現するか

を、通年にわたって半句別(5日ごと)の頻度であらわしたものである。この図が示すよ

うに、日最高・最低気温ともに、 l パーセンタイル値(極端に低い気温)の約 87% は 1~

2 月に出現し、 99 パーセンタイル値(極端に高い気温)の約 93% は、 7~8 月に出現し

ている。
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図31971-2000年における日最高(最低)気温上位(下位) 1 %の半旬別出現頻度(全国平均)。

Manton et al. (1999)では極端な現象を年間の下位(上位)4番目の値を基準としてい

たが、前段の結果を受けて本調査では 1~ 2 月(以下「冬」と記述)の下位 4 番目、 7~

8月(以下「夏」と記述)の上位4番目の値を基準とした。このように基準を求める期間

を固定したのは、期間内の極端な気温の出現日数と同期間内の循環場を比較するため、ま

た極端な気温の出現日数の変動と同期間の平均や分散の変動との関連を明らかにするため

である。

以上のような手法で表 1に示す4つの指数を定義する。例えば「寒い夜」とは、各年冬

の日最低気温下位4番目の値を 1971~2000 年の 30 年間で平均した値を基準として、そ

れを冬期間内で下回る日とする。

表1本調査で用いる「寒い夜J• r寒い日j・「暑い夜j・「暑い日jの定義。
季節内で各値の 1971~2000 年の平均を下回る(上回る)日

寒い夜 各年 1~ 2月の日最低気温下位4番目の値

寒い日 各年 1~2 月の日最両気温下位 4 番目の値

暑い夜 各年 7~8 月の日最低気温上位 4 番目の値

暑い日 各年 7~8 月の日最高気温上位 4 番目の値

このように求められた各指数の出現日数の 1961~2003 年の 43 年間の長期的変化傾向

(トレンド)を各地点について求めるとともに、これらの変動と平均値や分布型の変化と

の関係を求めた。各指数の変動が平均の変動のみで説明可能かどうかは、Kleinand 

Konnen (2003)の方法に準じて見積もった。さらに、各指数の変動と循環場や都市化と

の関連も調べた。

長期的変化傾向の有意性については、 t検定による 95%の有意水準での判定を行った。
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季節別の平均値と標準偏差は、日別平年値との差を該当期間で平均して算出した。なお、

本調査での平年値の期間は 1971~2000 年である。

3.結果

3ー 1. r寒い夜」・「寒い日」の変動
閲4に「寒い夜」 ・「寒い日Jの出現日数の地点別トレンドを示す。記号が大きいほど

トレンドが大きく、トレンドが有意な地点は記号を塗りつぶしである。また、 「寒い夜」

の減少トレンドが大きくかっ有意な地点として宇都宮を、同様の理由で「寒い日」は熊本

を選定し、 「寒い夜」 ・「寒い日」の出現日数および冬の日最低(最高)気温下位4番目

の値の経年変化を図5に示す。 r寒い夜jは韓国を含めて全国的に減少しており、特に関
東地方での減少トレンドが大きい。宇都宮の例でみられるように、関東地方以西では 1980

年代後半以降に「寒い夜Jが大きく減少するという特徴がみられる。一方、 「寒い日」は

「寒い夜」に比べて全国的に減少トレンドは小さいが、西日本以西で有意に減少している。

熊本の例にみられるように、 「寒い日Jも1980年代後半に大きく減少している。

40 
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図4 r寒い夜J・「寒い日jの出現日数の地点別トレンド (1961-2003年)。左側が「寒い
夜J、右側が「寒い日j。
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図5 (左)宇都宮における「寒い夜jの出現日数および冬の日最低気温下位4番目の値の変動。(右)
熊本における「寒い日Jの出現日数および冬の日最高気温下位4番目の値の変動。細線は年々の
値、太線は5年移動平均の値。
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-次に、 「寒い夜」・「寒い日Jの変動と冬の日最低(最高)気温平年差およびその標準

偏差の変動の関係を考察する。関6に冬の日最低(最高)気温平年差の地点別トレンド、

図7に冬の日最低(最高)気温平年差の標準偏差の地点別トレンドを示す。日最低気温は

全国的に有意な上昇トレンドがみられる。その標準偏差は全国的に減少トレンドがみられ、

特に東日本以北では有意に減少している。日最高気温は西日本以西で有意な上昇トレンド

がみられるが、東日本や北日本でのトレンドは有意でない。その標準偏差は九州以西で有

意な減少トレンドがみられるが、そのほかの地域では有意なトレンドはみられない。

40・

30 

~...と τ ーム ~.. . .. 
唱周喝綱目唱........... ......， 皿a・F・F漏置園田町 ... ・.......凶 IUO OAO o.e・ “・d加・・M同

図6冬の臼最低(最高)気温平年差の地点別トレンド (1961-2003年)。左側が日量低、右
側が日最高。

却・

~ .. • • ... A 
4154'・・....・m 削・ 0・S 同医詑包圃..  

図7冬の日最低(最高)気温平年差の標準偏差の地点別トレンド (1961-2003年)。左側が
日最低、右側が日最高。

-60ー



図8は宇都宮(熊本)における冬の日最低(最高)気温平年差の階級別出現日数を 2つ

の年代に区切って集計したものである。両者ともに、後半の年代は前半の年代に比べて大

きな負偏差の値の頻度が著しく減少しているのに対し、大きな正偏差の値の頻度の増加は

比較的小さく、全体として平年値付近の頻度が増加して標準偏差が小さくなっていること

がわかる。つまり、 「寒い夜」および「寒い日」の減少は平均値の上昇と標準偏差の減少

という分布型の変動によりもたらされているといえる。

日 宇御宮{日愚低気温(1-2月))

200 

150 

100 

50 

-14-12-10 -8 -6 -4 -2 0 2 4 6 8 10 12 14 "c 

日

200 

150 

100 

50 

熊本(日量高気温個差{ト2月))

-14-12-10 -8 -6 -4 -2 0 2 4 6 8 10 12 14・c

図8冬の日最低(最高)気温平年差の階級別出現日数。年代別 (1961-1980年、 1984-2003年)
に集計。左側が宇都宮における日最低、右側が熊本における日最高。

次に極端な気温と都市化との関連を調べた。 0.6

図9は観測点から 7km以内での人口被覆率

(1987年現在)と各指数のトレンドとの相関で

ある。過去の調査(気象庁.1999) において、

気温のトレンドとの棺闘が最も大きいのは、こ

の領域の人口被覆率であることが知られている。

ここで注目されるのは、人口被覆率が高いほど

「寒い夜Jの減少トレンドが大きいことであり、

「寒い夜Jの出現日数の減少は都市化の影響が

大きいといえる。一方、 「寒い日Jのトレンド

との棺関は小さい。これは日中は海風の卓越で

広域の地表面状態の影響を受けることを反映し

ていると考えられる。

暑い夜
0.4 

0.2 

。

-0.2 

-0.4 

-0.6 

図9観測点から半径7km以内での人口被
覆率 (1987年現在)と各指数のトレン
ド (1961-2003年)との相関。

さらに長期間の傾向を把握するため、過去 100年間以上について品質管理された東北地

方3地点(山形、石巻、福島)の日別データを用いて、長期間における「寒い夜Jの変動

を解析した。図 10は東北地方3地点における「寒い夜」の出現日数、冬の日最低気温平

年差およびその標準偏差の時系列である。これをみると平均気温は上昇し、 「寒い夜」の

出現日数は減少している。特に平均気温が急上昇した時期に対応して、 「寒い夜」は 1940

年代と 1980年代後半の減少が著しい。一方、標準偏差は緩やかな減少傾向がみられる。
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このように、前段における 40年間

での解析でみられた特徴が100年単

位のデータにも同様にみられる。

図 11は山形における冬の日最低

気温平年差の階級別出現日数を3つ

の年代に区切って集計したものであ

る。平均値の増加がみられることに

加え、時間の経過とともに全体とし

て平年値付近の頻度が増加し、標準

偏差が小さくなっている。

ここで、 「寒い夜」の出現日数の

減少が単純に平均値の上昇によるも

のか、あるいは分布型の変動による

ものかを統計的に見積もるため、

Klein and Konnen (2003)の方法

に準じて、東北地方3地点のデータ

を解析した。関 12に示すように、

1914年および2003年の気温分布に

ついて、ともに正規分布が成り立ち、

かっ両者で分布の形が変わらないと

仮定した上で、90年間での平均値の

上昇(下降)による極端な高温(低

温)の日数の増加を見積もる。この

期待値を実際に観測された極端な高

温(低温)の日数の増加と比較する。

ここでは「寒い夜」に注目している

ため、本来は低温側で評価すべきだ

が、期待値がほとんどOとなり、評

価が困難となることから高温側で評

価した。

表2に東北地方3地点について、

冬の日最低気温が極端に高かった日

数の増加トレンドを示す。いずれの

地点も観測値が期待値を下回ってお

り、中でも山形では期待値が観測値

の95%信頼区間を外れている。これ

寒い夜の変動
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年

平均気温偏差の変動(日量低気温・1-2月)
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標準偏鐙の変動(日最低気温 1-2月)
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年

図 10山形、石巻、福島における(上) r寒い夜Jの出現
日数の変動、 (中)冬の日最低気温平年差の変動、
(下)冬の日最低気温平年差の標準偏差の変動。細
線は年々の値、太線は5年移動平均の値。

日量低気怠偏差年代目l分布"_21'1山修)
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図 11山形における冬の日最低気温平年差の階級別出現日
数。年代別 (1914-1943年、 1944-1973年、 1974
-2003年)に集計。

円
ノ
臼
p
n
u
 



は 90年間にデータのばらつ

きが小さくなったことを示し

ており、図 10で示した3地

点における標準偏差の減少と

対応する。このように、山形

での極端な高温(低温)の日

数の増加(減少)は平均気温

の上昇だけでなく、標準偏差

の減少も寄与していることが

統計的に裏づけられる。

1914年 回
/
 

(/ = 3.0 

2003年

(/= 3.0 

+0.83a 

図12平均値のみの上昇を仮定した場合に、極端な高温の回数が増
加することを示す模式図。

表2山形、石巻、福島において冬の日最低気温が極

端に高かった日数の増加トレンド(単位:日/90
年)。観測値の括扱内は 95%の信頼区問。

I期待値の算出例】

正規分布において極端な高温の日(60日のうち

上位4位以内の気温の日)の境界は規格化偏差+

1.5σ に相当する。標準偏差が3.0の場合、平均値

から 4.5'(;(1.5X3.0)だけ高い気温が極端な高温

の日の境界値となる。

90年間で平均値が2.0'(;上昇した場合、 2003年における分布では平均値から 2.5'(;(4.5'(;-2.0'(;)だ

け高い気温が極端な高温の日の境界値となる。この2.5'(;を標準偏差 (3.0)で除すと、規格化偏差+0.83

6を得る。これは上側確率約20%に相当し、極端な高温の日数は60日間のうち約 12日となる。初期値

の4日を割り引くと、 90年間での増加数の期待値は8.0日となる。

※1914年当時の標準偏差は 1914-1918年の平均値を使用。

[観測値の計算方法1

まず、 1914年-2003年の各年上位4位の気温から 90年間のトレンドを求め、 1914年にあたる上位4

位の気温を推定する。その推定値を上回る日数を極端な高温の日数とみなし、 1914年-2003年の年毎に

極端な高温の日数をカウントする。こうして得られた毎年の値から 90年間でのトレンドを求め、 90年間

での極端な高温の日数の増加数を決定する。

次に「寒い夜」ゃ「寒い日」の変動と循環場との関連を調べた。図 13は網走における

「寒い夜J• r寒い日」の出現日数と北半球冬平均500hPa高度の相関図である。両者と
もに日本付近で負相関、極付近で正相関となっており、北半球冬平均500hPa高度の第 l

主成分の固有ベクトル分布図(関 14)と比較するとパターンがよく似ている。この第1主

成分はAO(北極振動 (Thompsonand Wallace， 1998)のパターンを示している。

さらに日本・韓国の各地点について「寒い夜J. r寒い日」の出現日数と北半球冬平均
500hPa高度の第1主成分スコアとの相聞を求めた(図 15)0 r寒い夜」・「寒い日Jと
もに全国的に負相闘がみられ、 AOが負のフェイズのときに「寒い夜」・「寒い日」が出
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図13網走における「寒い夜J• r寒い日Jの出現日数と北半球冬
平均500hPa高度の相関 (1979-2003年)。左側が「寒い夜j、
右側が「寒い日J。実線は正相閥、点線は負相闘をあらわす。
有意な領域には陰影が施しである。

図14北半まま冬平均500hPa高度の
第 1主成分の固有ベクトル

分布図 (1971-2∞0年)。
実線は正偏差、点線は負傷差

をあらわす。
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図 15r寒い夜J• r寒い日jの出現回数と北半球冬平均 500hPa高度の第1主成分スコア
との地点別相関 (1971-2003年) 。左側が「寒い夜J、右側が「寒い日」。
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図16北半球冬平均500hPa高度の第1主成
分が正の年上位4例と負の年上位4
例における日本付近の850hPa風速の
差(負一正)。陰影は気温をあらわ
し、色がi良いほど負の偏差が大きい。

図17熊谷と潮岬それぞれで「寒い日」が出現した日の気圧
配置の割合 (1961-2003年)0 r寒い日jの出現日数
が10日間以上となった年のみを集計。
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現している。第 l主成分スコアが正の年上位4例と負の年上位4例における日本付近の

850hPa風速の差(負一正) (関 16)をみるとわかるように、第 l主成分スコアが負のと

きは下層で北からの寒気の吹き出しが強く、季節風が卓越するパターンとなっている。と

ころが、関東地方に限っては「寒い日」と第 1主成分スコアの相聞が小さく、有意でない。

これは「寒い日」をもたらす要因は寒気の南下だけではないことを示唆している。

関東地方で「寒い日」が出現する要因を探るため、熊谷と潮岬それぞれで「寒い日」が

出現した日の気圧配置を調べ、その割合を図 17に示した。潮岬では冬型の占める割合が

圧倒的に大きいのに対し、熊谷では南岸低気圧の割合が大きい。このように、関東地方で

は南岸低気圧の通過時に「寒い日」が相対的に多く出現するという特徴がみられる。

3 -2. r暑い夜J• .r暑い日Jの変動
図 18に「暑い夜J. r暑い日」の出現日数の地点別トレンドを示す。記号が大きいほ
どトレンドが大きく、トレンドが有意な地点は記号を塗りつぶしである。「暑い夜」・「暑

い日」ともに、上昇トレンドが大きくかっ有意な地点として熊谷を選定し、 「暑い夜」

40・

調・

熊谷|:.122罰紅白骨自由l-c

，。

日
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19師 1971 1976 時制 問随 時制 19輔

図19 (左)熊谷における「暑い夜Jの出現日数および夏の日最低気温上位4番目の値の変動。(右)
熊谷における「暑い日Jの出現回数および夏の目最高気温上位4番目の値の変動。細線は年々の
値、太線は5年移動平均の値。・
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「暑い日Jの出現日数および夏の日最低(最高)気温上位4番目の値の経年変化を図 19

に示す。 r暑い夜J. r暑い日」ともに韓国を除く東日本以西で有意な上昇トレンドがみ
られる。

次に、 「暑い夜」 ・「暑い日Jの変動と夏の日最低(最高)気温平年差およびその標準

偏差の変動の関係を考察する。図20に夏の日最低(最高)気温平年差の地点別トレンド、

悶 21に夏の日最低(最高)気温平年差の標準偏差の地点別トレンドを示す。日最低気温

は全国的に上昇トレンドがみられ、西日本以西で有意な地点が多くみられる。その標準偏

差は北海道の日本海側および南西諸島で有意な減少トレンドがみられ、関東地方で有意な

上昇トレンドがみられる。日最高気温は東日本以西で上昇トレンドがみられ、有意な地点

~ " • • ... A ..... <.・ .4.2Q ClJCI OAO a..s・ “ ... 羽白闘..  ， 

120・ 130

W
V岨

図20夏の日最低(最高)気温平年差の地点別トレンド (1961-2003年)。左側が日最低、右
側が日最高。
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図 21夏の日最低(最高)気温平年差の標準備差の地点別トレンド (1961-2003年)。左側が
日最低、右側が日最高。

円

h
U
F
O
 



固

350 

却。

250 

20日

150 

100 

50 

限谷{日量低気遣偏鐘(7・8月)) 目

200 

150 

'曲

50 

館醤{日量高気遣偏差(7-81l))

-14 -12 -10 -8 -8 -4 -2 0 2 4 6 8 10 12 14 "c -14 -12 -10 -8 -8 -4 -2 0 2 4 6 8 10 12 叫℃

図22夏の日最低(最高)気温平年差の階級別出現日数。年代別 (1961-1980年、 1984-2003年)
に集計。左側が熊谷における日愚低、右側が熊谷における日最高。

も多い。一方、北日本の太平洋側で

は有意ではないが、下降トレンドが

みられる。その標準偏差は東日本を

中心に有意な増加トレンドがみられ

る。

図 22は熊谷における夏の日最低

(最高)気温平年差の階級別出現日

数を 2つの年代に区切って集計した

ものである。日最高気温平年差では、

後半の年代は前半の年代に比べて大

きな正偏差の値の頻度が増加してい

るのに対し、大きな負偏差の値の頻

度の減少はほとんどみられず、全体

として標準偏差が大きくなっている

ことがわかる。つまり、 「暑い日」

の増加は平均値の上昇と標準偏差の

増加という分布型の変動によりもた

らされているといえる。

都市化との関連(図9)では、人

口被覆率が高いほど「暑い夜jの増

加トレンドが大きい。一方、 「暑い

日」との相関は小さい。これは「寒

い日」と都市化との相闘が小さいこ

とと同様の理由によると考えられる。

3 -1項と同様に東北地方3地点

暑い自の変動

却

25 

山脇(588)
右巻(592)

_._.-福島(595)

山駅E曲}
ー宥巻(5担}

ーー・緬島{宙開}

1891 叩01 1911 叩'21 1931 1941 叩割問引開71 1981 時制置001

a事 l

図23山形、石巻、福島における(上) r暑い日Jの出現日
数の変動、(中)夏の日最高気温平年差の変動、(下)
夏の日最高気温平年差の標準偏差の変動。細線は
年々の値、太線は5年移動平均の値。
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(山形、石巻、福島)について、長期間における「暑い日」の変動を解析した。図 23は

東北地方3地点における「暑い日Jの出現日数、夏の日最高気温平年差およびその標準偏

差の時系列である。平均気温平年差については有意なトレンドはみられないが、 1910年代

に平均気温が急上昇し、それに対応

して「暑い日」の出現日数が増加し

ている。その後は目立った変化はみ

られない。また、標準偏差について

は有意で、はないが、緩やかな増加傾

向がみられる。

図 24は山形における夏の日最高

気温平年差の階級別出現日数を 3つ

の年代に区切って集計したものであ

る。 r寒い夜」にみられるような分
布型の変動はほとんどみられない。

日量高気還偏差年代別分布(UI'l山形)

250 

200 
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50 

ー14-12 -10 -8 -6 -4 -2 10 12 14 

図 24山形における夏の日最高気温平年差の階級別出現日
数。年代別 (1914-1943年、 1944-1973年、 1974-
2003年)に集計。

次に「暑い夜Jや「暑い日Jの変動と循環場との関連を調べた。図 25は網走における

「暑い夜J. r暑い日Jの出現日数と北半球夏平均 500hPa高度の相関図である。両者と
もに日本付近で正相関、東シベリア付近で負相関となっており、北半球夏平均 500hPa高

度の第2主成分の固有ベクトル分布図(図 26) と比較するとパターンがよく似ている。

さらに日本・韓国の各地点について「暑い夜」・「暑い日」の出現日数と第2主成分ス

コアとの相関を求めた(図 27)0 r暑い夜jでは東海地方以西、 「暑い日」では西日本以
西で有意な正相聞がみられるが、ともに北日本ではほとんど相闘がみられない。これは第

2主成分が正のときにオホーツク海高気圧が現れることがあり、北日本ではこの影響を受

けて気温の上昇が抑えられるためであると考えられる。

夏の第2主成分スコアの時系列と、東海・近畿・四国・九州で平均した暑い夜(暑い日)

図 25網走における「暑い夜j・「暑い日Jの出現回数と北半球
夏平均 500hPa高度の相関 (1979-2003年)。左側が「暑
い夜」、右側が「暑い日J。実線は正相関、点線は負相闘
をあらわす。有意な領域には陰影が施しである。
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図26北半球夏平均500hPa高度の
第2主成分の固有ベクトル
分布図 (1971-2000年)。
実線は正偏差、点線は負偏差
をあらわす。
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図 27r暑い夜J• r暑い日Jの出現日数と北半球夏平均 500hPa高度の第2主成分スコア
との地点別相関 (1971-2003年)。左側が「暑い夜J、右側が「暑い日J。

の出現日数を比較した(図は省略) 0 r暑い夜」と第 2主成分スコアのトレンドがかなり
類似しており、これが両者の相聞が大きい要因であると考えられる。

4.まとめ

4ー1. r寒い夜j ・「寒い日Jの特徴
「寒い夜」は全国的に減少。 r寒い日Jは西日本以西で減少。
「寒い日」より「寒い夜」の減少が全国的に顕著。

-冬の日最低気温は全国的に上昇し、その変動性は北日本・東日本を中心に減少。これは

大きな正偏差の値の頻度はほとんど増加せず、大きな負傷差の値の頻度が大き・く減少し

ていることを反映している。

-冬の日最高気温は西日本以西で上昇。

「寒い夜」の減少は都市化が大きく影響しているが、 「寒い日」と都市化との相聞は小

さい。

-山形・石巻・福島における長期間データにおいても「寒い夜Jの減少、冬の日最低気温

の上昇、その変動性の減少がみられる。

. r寒い夜j・「寒い日」の出現日数と北半球冬平均 500hPa高度の第 I主成分スコアとの
相関が大きい。

・関東地方では「寒い日」の出現日数と第1主成分スコアとの相聞は小さく、 「寒い日」

は第 l主成分スコアとの関連が小さい南岸低気圧の通過時に現れやすい。

4 -2. r暑い夜」・「暑い日Jの特徴
「暑い夜」 ・「暑い日Jともに東日本以西で増加。

「暑い日」より「暑い夜」の増加が顕著。

n
ヨ
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O
 



-夏の日最低気温は上昇し、その変動性は北海道で減少。

・夏の日最高気温は上昇し、その変動性は関東地方で増加。これは大きな負偏差の値の頻

度はほとんど減少せず、大きな正偏差の値の頻度が増加していることを反映している。

「暑い夜」の増加は都市化が大きく影響しているが、 「暑い日Jと都市化との相聞は小

さい。

-山形・石巻・福島における長期間データでは特に目立ったトレンドはみられない。

「暑い夜」では東海地方以西、 「暑い日」では西日本以西で北半球夏平均 500hPa高度の

第2主成分スコアとの相闘が大きい。この要因として両者のトレンドの類似が考えられ

る。
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両半球中緯度対流圏の高温現象について

気象庁気候情報課

小林ちあき

1 .はじめに

1998年のエルニーニョ現象終息以降、全球的に南北両半球の中緯度対流圏を中心に赤道

軸対称、をした帯状の高温現象が持続した。また、 1998年以降アメリカやアフガニスタン、

南米などで断続的な干ばつが報告されている。これに対応して亜熱帯から中緯度にかけて

帯状に高圧帯が形成されている。これらの傾向は 2002年のエルニーニョが発生するまで持

続していた。

この特徴的な偏差パターンの持続がどのような要因によりもたらされ、またどの程度持

続するのかは、近年の異常気象のメカニズム解明や季節予報にとって重要な課題である。

Hoerlingら(2001)は観測された海面水温を与えた大気大循環モデルを用い数値実験を行

い、赤道軸対称、をした帯状の高温偏差の持続が良く再現されることを示すとともに、それ

らが熱帯の海面水温、特に西太平洋の warmpoolやインド洋の海面水温の上昇と関係して

いることを示唆した。一方、 Shurbartら (2002)は異なったモデルで同様の実験を行い、

これらの現象が日付変更線付近の海面水温と関係しているという結果を示している。

そこで、気象研究所で行われた、海面水温を大気モデルに与えたシミュレーション実験

の結果を用い、これらの現象が気象研究所のモデルでも再現されているか、を確認するこ

とにした。

2.使用したデータと実験の概要

使用した観測データは以下の通りである。200hPa高度場はNCEP再解析データ(CDAS1，

Kalnay， et al. 1996)、海面水温データは HadSSTvl.lを使用した。 OLRデータは NOAA

衛星データを用いた

モデルは気象研究所の大気気候モデル(MRIIJMA98;Shibata et al. 1999)を用いた。解像

度はT42である。モデルに観測の海面水温 (GISST4.0)を境界条件として与え、 1949

年から 2001年までのシミュレーションを 6メンバのアンサンブルランとして行なった。以

下に示すモデル計算の結果はアンサンブル平均の結果である。

3.結果

200hPaの高度場を対流圏の温度を代表していると考え、シミュレーション結果と実際の

解析値とを比べた。図 lは、月平均平年偏差の 1999年 1月から 2000年 12月までの平均

である。南北両半球に広がる中緯度の帯状の正偏差域が観測値(解析値)でみられ、モデ

ルでも再現されていることがわかる。図2は 1990年から 2000年までの帯状平均 200hPa
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高度場平年偏差の時間緯度断面図である。1997/98エルニーニョ現象に伴い高偏差域が熱帯

に生じ、それが南北両半球に広がった後、通常ならエルニーニョが終わった後次第に正偏

差が弱まるのであるが、 1997/98エルニーニョ現象後は、そのまま中緯度で正偏差が持続し

ている様子が観測でみられ、モデルでも良く再現されている。

図は省略するが、海面気圧に対する同様な結果においても、観測、シミュレーション共

に 200hPa高度場ほど帯状性は明瞭でないものの亜熱帯域に帯状に広がった高気圧偏差が

みられ、モデルでも表現されている。

>200曲!'Jonm 1999明 2000ANU .200.崎町m 1999・20∞刷U

図1 1999-2000年の 200hPa高度場の平年偏差(平年は 1970・1999年の 30年平均)
左:解析値(CDASl)
右:海面水温を与えたシミュレーション (6メンバーのアンサンプル平均)

薄い影は 10m以上の正偏差、濃い影は 10m以上の負偏差

図2 帯状平均した200hPa高度場 1蜘
平年偏差の緯度・時間断面図

(1990-2000) 

(平年は 1970・1999年の 30年平均)

左:解析値(CDASl)
右:シミュレーション

薄い影は 10m以上の正偏差、
濃い影は 10m以上の負偏差
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4.考察

ここで示した中緯度対流圏を中心に赤道軸対称をした帯状の高温現象は、観測の海面水

温を与えたシミュレーションで再現されることから、海面水温に対する応答であると考え

られる。ところで、ゾーナル成分の振幅は非ゾーナル成分の非線形効果がなければ、強制

力のみで決まる。そこで、今回は非ゾーナル成分の振幅が小さい北半球夏についてゾーナ

ル成分の解析を行った。

まず、この現象の指数として、帯状平均200hPa高度場の 30N-60N平均を用いる。この

指数の 1970年以降の時系列を図3に示した。観測、モデルとも正のトレンドが見られるこ

とがわかる。この指数に対する夏の海面水温と回帰分布を図4に示す。この指数と相関の

高い海域は、主に西太平洋域にみられ(正相関)、インド洋域では相関の高いところはほと

んどみられない。また、モデルでもほぼ同じパターンが見られた。このため、西部太平洋

の海面水温が中緯度の帯状平均高度場と良く関係していることがわかる。
znl-Z200 30N-60N (norm7099) 

図3 帯状平均200hPa高度場の
30N-60N平均
太線:解析値(CDASI)
細線:モデル(アンサンプル平均)

ー到

『お，蜘畑 1・m "'" 

図4 JJAにおける 30N-60Nの帯状平均 200hPa高度場に対する SSTの回帰分布
(1979-2002) (相関係数0.4以上(統計的に有意)のところに影をつけた。高度場の指
標が高いときに海面水温が高いところは薄い影。低いところは濃い影)

左:観測 (CDASlの指数に対する SST)
右:シミュレーション (6メンバーのアンサンブル平均の指数に対する SST)
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図5 JJAにおける 30N-60Nの帯状平均200hPa高度場に対する対流活動の回帰分布
(1979・2002)
(相関係数0.4以上(統計的に有意)のところに影をつけた。濃い影:高度場の指標が
高いときに対流活動活発 薄い陰:高度場の指標が高いときに対流活動不活発)

左:観測 (CDAS1の指数に対する OLR)

右:シミュレーション (6メンバーのアンサンプル平均の指数に対するアンサンプル平

均降水量)

一方、海面水温偏差が対流圏の気温に影響を及ぼすためには、対流活動の役目が重要で

あると考えられる。そこで、図3に示した指数と対流活動との関係を図5に示す。対流活

動として、観測では OLRを、モデルではアンサンプル平均降水量を用いた。観測では、西

太平洋の20N170E付近とインドからインドシナ半島付近に相関の高いところがあり、この

領域で対流活動が活発な場合に、中緯度の帯状平均高度場が高くなる相関がある。また、

中部熱帯太平洋には負の相闘が高い領域があり、ここで、対流活動が不活発な場合に、中

緯度の帯状平均高度場が高くなる相聞があることがわかる。モデルでも、西太平洋の

20N170E付近で正の祖闘が高く、中部熱帯太平洋では負の相聞が高い領域がある。このた

め、これらの領域の対流活動が、中緯度の帯状平均高度場に影響を与えている可能性が強

いと考えられる。

5.まとめと今後の課題

気象研究所の大気モデルでも 1999年以降の赤道軸対称な中緯度の昇温現象及び亜熱帯域

の地上気圧の高圧帯がよく再現されていることがわかった。この現象のメカニズム解明の

ための有効な道具としてモデルが利用可能なことがわかった。

今回は、この現象のメカニズム解明のための第一歩として熱帯のどの海域の海面水温と

最も良く関係しているのか、について調査した。インド洋には相関の高いところはなく、

Hoelingら(2001)の結論とは少し異なった結果が得られた。また、この現象がどの領域の対

流活動と良く関係しているのかについても調査を行った。西太平洋から中部熱帯太平洋の
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対流活動が重要な役割を果たしていると考えられる。

今回は北半球夏について調べたが、他の季節についても調査を行いたい。また、線形モ

デルを使用し、対流活動に対応する強制を与えた場合の応答についても調査したいと考え

ている。また、図3に示した様に、中緯度の昇温現象は、観測、モデルとも正のトレンド

が見られ、最近の地球温暖化現象の一部としても考えられる。近年の日本の天候が、従来、

示されている傾向から変わりつつあることも報告されており(高野、 2003)、これらと

の関係も調べていきたい。
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CCSR/NIES/FRCGC CGCMによる20世紀気候再現実験

国立環境研究所大気物理研究室

永島達也、野沢徹、小倉知夫、横畠徳太、岡田直資、塩竃秀夫

1. はじめに

1988年に設立された気候変動に関する政府間パネル(JPCC)は、気候の変化、特に地球温暖

化問題に関する知見の収集と取りまとめをその設立の趣旨としており、 1990年にその時点での最

新の知見を集積した第一次評価報告書(JPCC，1990)を発行してから、 1995年に第二次、2001年

に第三次と、現在までに評価報告書のとりまとめを三回行なってきた(IPCC，1995; 2001)。これらの

評価報告書では、大気科学や海洋学をはじめとした自然科学や社会科学にまたがる広範な分野

から得られた気候変化に関する研究成果が取りまとめられている。中でも世界中の研究機関によっ

て行なわれる、大気海洋結合モデル(気候モデル)を用いた将来の気候見通し実験の結果は、地

球温暖化問題に対する各種政策を立案する上において非常に重要な科学的基礎と考えられてい

る。次期の評価報告書は 2007年に発行の予定であるが、我々の研究室では、東京大学気候シス

テム研究センター(CCSR)と地球環境フロンティア研究センター(FRCGC)との協力のもと、この次

期報告書への貢献を念頭において、気候モデルを使った数値実験を行っている。 IPCCが各研究

機関に実施を要望している数値実験には、複数の将来シナリオに関する将来気候の見通し実験

に加えて、20世紀の気候再現実験や二酸化炭素1%漸増実験などが含まれており、総計算量は膨

大なものになる。現在、そうした膨大な実験の実行自体は終了し、得られたデータの解析が鋭意進

行中である。本稿ではそうした実験の中から、比較的解析の進んでいる20世紀の気候再現実験の

結果に関して報告を行う。

2. モデル及びコントロール実験

使用したモデルは、国立環境研究所と CCSR、FRCGCが共同で開発した気候モデル

“MIROC3.2" (K-l model developers， 2004)である。モデルの解像度は大気側が水平約

300km(T42)鉛直20層、海洋側が水平約100km鉛直44層である。対流圏エアロゾルと気候との

相互作用を陽に表現するため、大気モデルにはエアロゾル輸送モデル(Takemuraet al.， 2000)が

簡略化して組み込まれており、計算されたエアロゾル量を用いて放射計算が行われる。計算される

エアロゾルの穫類は、土壌性ダスト、海塩粒子、硫酸粒子、炭素性粒子(黒色炭素及び有機炭素

粒子)の 4種である。エアロゾルによる放射効果としては、エアロゾルが日射を散乱・吸収する効

果(直接効果)だけでなく、親水性エアロゾルが雲凝結核となって雲粒の散乱効率や雲粒から雨

粒への変換効率など雲の微物理学的特性を変化させる効果(第 1種および第2種間接効果)も考

慮、している。更に、安定した気候状態を得るために、以前は多くの気候モデルで採用されていた大

気海洋聞のブラックス調節が、今回使用した気候モデルでは用いられていない。このため、気候モ

戸
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デルが一定の(変動しなし、)外部条件の下で、安定な気候状態を計算することが出来るのかどうか、

換言すれば、意図しない気候ドリフトが発生しない事の確認が必要となる。この確認のために、各

種外部条件を 1850年代のレベルに設定した実験(コントロール実験)を行なった。コントロール実

験は、なるべく長期間の積分を行なうことが重要であるが、現状では約 900年の積分が終了してい

る。図 laは、全球年平均した地上気温(地上 2mにおける気温)のコントロール実験全期間の時系

列である。積分初期の約 200年の聞に約 O.4Kの気温上昇が見られるが、それ以降はほぼ安定し

た地上気温が計算されていることが分かる。また、地上気温に比べて慣性の大きな物理量である、

地下最下層における土壌温度と土壌水分量に関しても、初期の 200年を除けばほぽ安定した値を

示していることがわかる(図 1b，c)。更に熱慣性の大きな海洋に関する物理量のうちで、北大西洋

深層水の最大流量に関して示したのが図 ldである。初期の変化及び積分期聞が比較的周期の

長い(100年程度)変動の途中で途切れているため、やや正のトレンドが強調されているが、おおよ

そ積分開始300年以降は定常な状態にあるとみなせる。なお、計算された最大流量の平均的な値

(約 19Sv)は、観測結果から推定される量と同程度と言うことができる。
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図1コントロール実験で計算された、各種物理量の全球年平均値の時系列。(a)地上2m気温[Oc]、(b)地下3mに

おける土壌温度[OC]、(c)同土壌水分量[cm/m]、(d)北大西洋深層水の最大流量[Sv]
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3. 20世紀の気候再現実験

実際に観測された過去の気候変化を気候モデルによって再現し、再現性を観測データと照らし

合わせて評価しておくことは、そのモデルを用いた将来気候の見通し結果を正しく解釈し活用する

上で非常に重要である。もし過去の気候が再現出来ないようなモデルであれば、それを用いた将

来見通しを信頼することは難しいだろうし、逆に尤もらしく再現できた場合でも、物理量毎、季節毎、

地域毎に観測データからの事離の程度や特徴を把握しておけば、将来見通し結果の適切な解釈

に有効である。このような観点から、最近では、気候モデ、ルを用いた20世紀の気候再現実験が行

われてきている<Stottet al.， 2000; Meehl et al.， 2004など)。

過去の気候再現実験では、温室効果気体の増加などの観測された様々な気候変動要因を、

モデルの外部から境界条件として与えている。 しかし、従来の研究では、気候変動要因に関す

る情報が不足していたため、重要と考えられる一部の気候変動要因しか考慮されてこなかった。

このようなことから、我々のグ、ループで、は、先行研究では考慮されていなかった気候変動要因の

情報を収集・整備し、人間活動に伴って排出される煤など、の炭素性エアロソ、ルの増加や、土地

利用変化など、現状で考えられるほぼすべての気候変動要因を考慮して 20世紀の気候再現実

験を行った。実験期間は 20 世紀を含む過去 150 年間(l850~2000 年)とした。外部境界条件とし

て考慮した気候変動要因を表 lにまとめた。このうち、①~②は自然起源の気候変動要因、③

~@は人為起源の気候変動要因である。なお、⑦及び③は我々のグループ及び関連する研究

者が独自に収集・整備したデータであり、 20世紀の気候再現実験には本研究で始めて導入され

た。観測された平均地上気温の変動要因を推定するために、人為起源のみ、 自然起源のみな

ど、気候変動要因を切り分けた場合の計算も行った。また、統計的に有意なシグナルを検出可

能にするため、すべての実験について、初期値の異なる 4メンバーのアンサンブ、ル実験を行っ

た。これらの初期値は、コントロール実験の300年目から 100年毎に4つを選んで使用している。

表120世紀気候再現実験に用いた気候変動要因の穏類と、使用したデータの出展

1)オゾン前駆物質の20世紀中の放出量変化を化学輸送モデル(Sudoet al.， 2002)に与えて別途計算した。

2)化石燃料、農業、生活燃料、森林火災起源、の黒色炭素粒子放出量を、各種統計データを収集・整備して作成。
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図2は、 全球年平均した地 L気温の終;{ド変化合'Jミすb シミごルーシ"ン結果と観測!とでデータ

の質を統一するため、モデルの出}Jデータl土すべて観測lデータと|パlじ解像度に変換し、tiM社I!Jfll¥

が欠損である期間・格子では、モデルttlJ;で、も欠mとして処聞をuってし、るり すべての気候変
動要因を考慮した場合(図 2a)で、は、モテ守ルlこよりIlf現された平均j也L気温の変動は、

常によし、一致を示していた。すなわち、モデルl.t20 Ilt紀前、ド(I 910~ I~H5 "Fころ)や近"l'(20I什

紀最後の 30年担度)の昇温傾向を非常によくJ引見してし、たりこれに対しーに 匂]0)気候変動喫

因を考慮、しなかった場合(凶 2d)には、観測されたような数卜年胤般の気温変動はすそくIIJ:現されな

かった。このことから、 20世紀に観測された数 1"年刷機の、!と均地 L気胤変動l士、 Mらかの外的

な気候変動要因によりもたらされたもので、あることがぷII~される。 人為起源の気候変動要閃のみ

考慮した場合(図 2b)では平均地上気温は 1970"1'"ころ;主で、ほLf 定の勾副会保っており、

ータに見られるような 20世紀前半の舛温傾向は再現されてし、なし、が、 19701ド以降の許しい外語11

傾向については非常によく再現されている(ここでは、モデルと観測で気温がー殺すーる必喫はなく、

その傾きのみが意味を持つ)。 一方、 自然起源の気候変動要闘のみ;S"!蓋した上結合(I文Izc)で1土、

観測と~I・
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図2全球年平均地上気温の時間変化。黒太線は観測値を、黒細線は計算結果(初期値の異なる4メンバーの

アンサンブル実験の平均)を示す。観測、モデル結果とも、 1881-1910年の平均気温からの偏差を示す。灰

色の部分は4メンバーのアンサンブル実験結果のばらつきの範囲を示す。 (a)すべて(自然+人為)の気候変動要

因を考慮した場合、 (b)人為起源の気候変動要因のみを考慮した場合、 (c)自然起源の気候変動要因のみを考

慮した場合、 (d)一切の気候変動要因を考慮しない場合。
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20世紀前半の昇温傾向については非常によく再現されているが、観測に見られるような 20世紀

最後の著しい昇温傾向は一切再現されていない。以上のことから、 20世紀最後の 30年程度の

昇温傾向は人為起源の気候変動要因を考慮しなければ再現できなし、こと、 20世紀前半(1910-

1945年頃)の昇温傾向は、 自然起源の気候変動要因を考慮しなければ再現されなし、ことが示唆

された。
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図 3特徴的な期間における地よ気温の線形トレンドの地理的分布。単位は 10年当たりの気温上昇率(OC/l0

年)。上段から1910-1945年.1946-1975年.1976-20∞年における地上気温の線形トレンドを示す。左側が

観測.右側がモデルによる 20世紀気候再現実験結果。モデルはすべての気候変動要因を考慮した実験の4メ

ンバーのアンサンブル平均から求めている。観測，モデルとも，当該期聞の3分の2以上のデータが存在する地

点についてのみ示している。

全ての気候変動要因を考慮した場合におけるモデルの再現性について詳しく見るために、モ

デルにより再現された地上気温の線形トレンドを観測と比較した。図3は20世紀の特徴的な期間

(1910-1945年、 1946-1975年、 1976-2000年)における地上気温の線形トレンドの地理的分

布を示す。モデルによる再現実験結果は4メンバーのアンサンブ、ル平均から計算している。また、

モデルによる再現実験結果のデータには図2と同様の処理を施しており、データの質を観測と統

ーしている。なお、トレンドを計算する際には、データの存在する期聞が当該期間の3分の2に

満たない格子点については欠損として扱っている。この図より、いずれの期間においても、モデ

ルによる再現実験結果は観測された地上気温の長期トレンドを良く再現していることが分かる。
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に、 20世紀前半の 1910---1945年におけるトレンド分布は非常に良い一致を示している。また、

ここでは示さないが、従来の研究では考慮されてこなかった炭素性エアロゾル排出量の変化を考

慮、することで、特に 20世紀中盤において、観測とシミュレーション結果との間で地上気温のトレ

ンド分布のパターン相聞が高くなることが明らかになっており、地域的な温暖化影響を考える上で

このような気候変動要因についてもきちんと考慮する必要があることを示唆している。
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図4 図2(こ同じ。ただし、 (a)自然起源の気候変動要因のみを考慮した場合(図2cを再掲)、 (b)太陽活動に伴う

日射量変化のみを考慮した場合、 (c)大規模火山噴火に伴う成層圏エアロゾルの変化のみを考慮した場合を示

す。 (d)はモデルに与えた自然起源の気候変動要因の時間変化を示し、灰色線は太陽活動に伴う日射量の変

化を、黒線は大規模火山噴火に伴う成層圏エアロゾルの変化を表す。両者は違う物理量を示しているため、そ

の大きさを直接比較できないことに注意が必要。

今回の計算によれば、 20世紀前半の 1910---1945年ころにおける昇温については、 自然起源

の気候変動要因に起因することが示唆された。 自然起源、の気候変動要因は太陽活動に伴う日射

量の変化と大規模火山噴火に伴う成層圏エアロゾルの変化のみであり、両者の相対的な寄与率

を調べるため、太陽活動のみ、火山噴火のみを考慮、した実験も行った。図 4はこれらの実験結

果を示す。これら2つの気候変動要因の経年変化(図 4d)からは、 20世紀前半の気温上昇には

太陽活動に伴う日射量の増加が大きく寄与しているであろうと想像される。 しかし、太陽活動の

み考慮した場合(図 4b)では、 20世紀の初頭と後半で 0.10C程度の昇温が見られるものの、観測

。。



に見られるほど、の昇温は再現されなかった。一方で、大規模火山噴火のみ考慮した場合(図 4c)

には、 19 世紀末から 20 世紀初頭にかけての活発な火山活動(図 4d の 1885~1915 年付近)によ

り低温傾向で、あった気温が回復するのに伴い、 20世紀初頭(1910年ころ)に 0.20C程度の昇温が

確認されるものの、 1910~1945 年頃における昇温は再現されなかった。以上のことから、 20 世

紀前半では、複数の火山噴火に伴う低温傾向からの回復に引き続き、太陽活動に伴い日射量

が増加したため、 両者の重ね合わせで観測に見られるような昇温が得られたと考えられる。

4. まとめと考察

数値気候モデルによる温暖化見通し実験の信頼性向上に資するために、現時点で考え得る

すべての気候変動要因を考慮した 20世紀の気候再現実験を行い、得られた結果を観測事実と

比較した。また、観測された平均地上気温の長期変動要因を推定するために、様々な気候変

動要因を切り分けた実験も行った。

すべての気候変動要因を考慮した場合には、モデルによりシミュレートされた平均地上気温は

観測された数十年規模の気温変動を非常によく再現していた。特徴的な期間における気温トレン

ドの地理的分布も、モデ‘ルの結果は観測事実を非常に良く再現しており、モデルの信頼性を確

認することができた。

観測に見られる 1970年以降の著しい昇温傾向については、人為起源の気候変動要因のみ考

慮した場合にはよく再現されるが、 自然起源の気候変動要因のみ考慮した場合には全く再現さ

れておらず、近年の温暖化傾向は人間活動に伴う気候変動に起因することが強く示唆された。

人為起源の気候変動要因は、温室効果気体の増加に伴う温暖化と、対流圏エアロゾルの増加

に伴う寒冷化とに大別されるが、前者が後者を大きく上回るために、昇温傾向が顕在化している

と考えられる。

観測では 20 世紀前半の 1910~1945 年ころにも昇温傾向が見られるが、今回の計算によれば、

20世紀前半の昇温傾向は自然起源の気候変動に起因することが示唆された。 自然起源の気候

変動要因は太陽活動と大規模火山噴火のみであるが、これら気候変動要因をそれぞれ個別に

考慮した実験では、いずれも観測に見られるほどの昇温は再現されなかった。 19世紀終盤から

20世紀初頭にかけては火山活動が活発な時期であったため、地球の平均地上気温もやや低温

傾向で、あったが、それが回復しはじめた頃とほぼ同時期に太陽活動が活発化して日射量が増加

し始めたため、両者の重ね合わせにより、観測に見られるような昇温が得られたと考えられる。
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要旨

MRI-CGCM2による20世紀の気候再現実験における
数十年スケールの北極振動的変動

行本誠史
気象研究所

気象研究所の気候モデルMRI-CGCM2によるアンサンプル気候再現実験を行い、北半球

中高緯度の数十年スケール変動を内部変動と外部強制応答に分けて調べた。内部変動と外

部強制応答はともに北極振動 (AO)に似た海面気圧パターンの数十年スケール変動を示

す。 AO的な外部強制応答は20世紀末に有意な増加トレンドを示し、最近の観測されたAO

のトレンドのかなりの部分が人為強制によることを示唆する。内部変動はAOとよく似た3

次元構造をしており、波と平均流の相互作用による力学的な効果により説明される。外部

強制応答の温度構造は温室効果気体による非断熱加熱強制に伴って生じる中緯度の成層圏

の西風偏差に伴い、内部変動におけるものと似た力学的な過程が働くことによりAOに似

た地上のパターンが作られると考えられる。

1.はじめに

二酸化炭素 (C02)の増加など人為起源の強制による気候変化に伴い、中高緯度の気候

が将来どのように変化するかが注目されている。一方、半球規模の中高緯度大気の主要な

変動として、北極振動 (ArcticOscillation: AOと略す。環状構造を持つことから、

Northern Hemisphere Annular Mode: NAMともよばれる)が、 20世紀後半において顕

著なトレンドを示すことが報告され (Thompsonand Wallace， 1998， 2000; Feldstein， 

2002; Ostermeier and Wallace， 2003)、その気候変化との関連が議論されてきている。

図lは北半球(北緯20度以北)の冬平均(11月'""3月)海面気圧のEOF第 lモードを

示している。 Thompsonand Wallace (1998)によるAOの定義では冬平均でなくすべての

月を使用するが、冬期に最も顕著な変動を持つため、これとほぼ同様の変化傾向を示す。

主要な大気変動として古くから知られている北大西洋振動 (NorthAtlantic Oscillation; 

NAO)は大西洋セクターに現れるAOの一部とも考えられ、これも同様の時間変化傾向を

示す。指摘されているように1970年代以降に顕著な上昇トレンドが見られるが、 1990年代

は逆に下降トレンドとなっており、大きな振幅の十年規模の変動が含まれているように見

える。

通常のAOはl週間から 1ヶ月程度の短い時間スケール(通常の大気変動としては長周

期ではあるが、年々変動より長い時間スケールとの対比として、以後「短い時間スケ-

lレ」とよぶことにする)で卓越している。このような時間スケールのAOあるいはNAO

は、主に力学的な過程による大気の内部変動と考えられているが、年々~数十年規模の長

い時間スケールにおける変動は、海面水温(例えば、 Rodwellet al.， 1999)、陸面(例え

ば、 Watanabeand Nitta， 1999)、あるいは人為起源および自然起源の外部強制に対する

応答(例えば、 Shindellet al.， 1999)などが寄与していることが示唆されている。しかし

それら寄与の定量的評価や詳しいメカニズムの解明は十分なされていない。また、図 lに

現れているような時間変化のうち、内部変動と外部強制に対する応答がそれぞれどの程度

の割合を占めるのかについて、観測結果からはそれらを分離することが難しいためよくわ

かっていない。

本報告では気象研究所の気候モデル (MRI-CGCM2.3)を用いた20世紀の気候を再現す
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図l北半球(北緯20度以北)の冬
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る実験において、 AO的な数十年規模変動がどのように振る舞うかを調べる。内部変動と外

部強制に対する応答のそれぞれについて変動の時間変化および空間構造を比較することに

より、それぞれの振幅の大きさの評価、およびメカニズムについて推論を行う。

2.モデルと実験

2.1モデルの概要

用いたモデルは気象研究所の大気海洋結合気候モデル (MRI-CGCM2.3)である。この

モデルの大気部分は、水平解像度がT42(約280km格子)、鉛直層数が30層で大気上端は

O.4hPaである。 Shindellet al. (1999)は、 C02t音増に対するAOの応答を調べたモデル実験

において、モデルが成層圏を十分な高さまで表現することが重要であることを示唆してい

る。このモデルは温腰化実験などに使用される一般的な気候モデルのなかでは、比較的高

くまで成層圏を表現するため、 AOの変動を調べることにおいてより高い信頼性が期待でき

る。モデルの海洋部分は、全球海洋大循環モデ、ルで、水平解像度は東西2.5度、南北2.0度

(赤道付近は0.5度)、鉛直23層で現実的な海底地形を持つ。また、大気海洋と相互作用

する海氷モデルを持ち、熱力学過程による凍結・融解と海洋表層の流速による移流が表現

されている。その他、基本的な構成はYukimotoet al. (2001)によるものと同一であるが、

雲スキームの変更などにより放射分布が観測により近い分布を示す (Yukimotoand 

Noda， 2002) 0 C02を倍増させ平衡に達する時の全球平均地上気温の変化量で測られる気

候感度は約2.5度である。

2.2実験
実験はモデルに過去の既知の外部強制力を与えることにより20世紀の気候変化を再現す

る実験であり、 IPCC第4次報告書に寄与することを目的として実施された。 IPCCでの呼

び方にならって、以降20C3M実験とよぶ。与える既知の外部強制力として人為起源と自然

起源がある。人為起源の強制力として温室効果気体(二酸化炭素、メタン、亜酸化窒素お

よびハロカーボン類)および対流圏硫酸エアロゾル、自然起源の強制力として太陽活動、

および火山活動による成層圏エアロゾルによる強制を与える。対流圏硫酸エアロゾルは直

接効果(エアロゾル粒子による日射散乱の効果)のみを与え、現時点で不確定性の大きい

間接効果(雲を変化させる効果)は考慮しない。太陽活動の効果はLeanet al. (1995)に基

づく太陽定数の変化として与える。火山活動による成層圏エアロゾルの効果はSatoet al. 

(1993)により見積もられた放射強制力を太陽定数を変化させることで取り入れた。火山活

動による成層圏エアロソキルの短期的な「直接的効果」は下部成層圏を加熱し、対流聞及び

F
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l立12 北、|生成 u凶r~20lj[以北)世話I(IÎ気II: IJ 守変動のEOF~ì 1 モードに対する~1I\j分化。 (a)

モデルによる20C3M:)ミ験 (1979-1998"1:)、 (b)飢iJ日 (HadSLP，1979・1998"F)。

海洋に対する等価の太陽強制とは異なる。しかし、この「直接的効果」が持続する期間は

高々 1......，2年であり、ここでは数十年規模の長期変動を対象とするので、このような太陽

定数を変化させることで代用しでも結果にあまり影響しないと考える。以上に述べた以外

の量、例えばオゾン濃度などは変化させない(気候値として与える)。成層圏オゾンの変

化がAOの最近のトレンドに影響していることが示唆されている(例えば、 Shindellet al.， 
2001)が、ここでの実験はそれらと対比して見ることができる。

実験の初期値を得るため、モテ酔ルは産業革命以前(19世紀半ば)のレベルで強制力を固

定し長期間 (450年)のスピンアップを行った。それに続いて20C3M実験に対する基準と

なるPIcntrl(pre-industrial control)実験を350年行った。 20C3M実験は 5メンバーから
なるアンサンブ、ル実験である。各メンバーはPlcntrl実験から50年おきに取ってきた異なる
初期値からスタートさせる。これらメンバ一間では内部変動は独立であるが、外部強制力

は共通であるので、実験のアンサンプル平均が外部強制に対する応答とみなされ、またア

ンサンフ*ル平均を引し当た残差は内部変動とみなすことができる。実験の開始年を1850年と

し、 2000年までの151年間について上述の強制力を与えたランを各メンパーについて行っ

た。

3.結果

3.1モデルにおけるAO
モデルの表現するAOがどの程度現実的かを検証しておくことは、モデルのAOの長期変

動に対する信頼性を評価する上で重要である。図2は20C3M実験における北半球(北緯

20度以北)の月平均海面気圧のEOF第lモードの空間分布を示している。比較のため観測

(HadSLP; Basnett et al.， 1997)の1979-1998年に対する図も示している。モデルは北極
で負の偏差その周りの中緯度で正の偏差を示している。さらに負の偏差の極大はアイスラ

ンド付近にあり、その南側の西部大西洋の正偏差とでダイポール構造をなしてNAO的なパ
ターンを示している。太平洋にもアリューシャン付近を中心とする正の偏差がみられる。

これらの構造は観測されるパターンとよく一致し、モデルが現実的なAOを表現しているこ

とを示唆する。

AOの変動は地上気温偏差とも高い相聞を示すことが知られている。 Thompsonet al. 
(2000)は、最近の地上気温トレンドのかなりの部分がAOのトレンドによって説明でき

ロU
Q
U
 



a b 

|民13AOインデックスと冬、11.均(l IJJ~3JJ)地 1: 主げ:，\f~JX! との

る20C3M実験(1979-1998)、(b)観測 (HadCRU，1979-1998) 

るとしている。図3は北半球冬(12月""2月)平均地上気温偏差のAOインデックスとの

相関分布である。モテツレのAOIこ対して、スカンジナピア・ヨーロッパ北部で強い正の相

関、ラプラドル海とその周辺で強い負の相聞を示している。これらはそれぞれ、海面気圧

偏差分布(図2a)に示されているアイスランド低気圧の強まりによる大西洋からの暖気移

流および北極からの寒気移流の強まりに起因すると説明できる。この特徴は観測される

AOに対する地上気温相関分布(図3b) とよく一致している。観測ではさらにユーラシア

大陸北部から日本付近にかけて伸びる正の相聞が顕著である。モデルにおいても同様の特

徴は見られるが、観測に比べて相聞が小さい。中部北太平洋上の正相関とそれを囲む北米

西岸からベーリング海にかけての負相関、および北米東部の正相聞についてもモデルは観

測との一致を示している。

3.2全球平均地上気温

観測された20世紀の気候変化をモデルが再現しているかを確認するため、最も代表的で

かつ観測データの信頼性が比較的高い全球平均地上気温の変化について調べる。図4は

20C3M実験による各メンバーの全球平均地上気温の1941・1970年平均からの偏差の時系列

およびそれらのアンサンプル平均を示している。また、観測値としてHadCRU(Rayner et 
al.， 2003)による時系列も示している。観測された地上気温変化は、産業革命以前のレベ
ルに比較して、 1990年時点で約0.5度の上昇を示している。モデルのアンサンプル平均は

この変化量が観測とほぼ一致している。観測された気温は、 20世紀前半に比較的大きな上

昇の後、 1940年代半ばから1960年代にかけて上昇がやや停滞し、その後1970年代以降に

急激な上昇を示している。モデルによるアンサンプル平均は、この観測された数十年規模

の変化傾向と概ね一致しているように見える。また、観測値はほとんどがアンサンプル聞

のばらつきの範囲内にある。これらのことから、モデルが再現する20世紀の気候変化にお

いて、強制に対する応答の大きさおよび内部変動の大きさがほぼ現実的であることが推測

される。

3.3数十年スケールのAO

数十年スケールのAOを次のように定義する。年平均した北半球(北緯20度以北)海面

気圧から20年のローパスフィルタで数十年変動成分を取り出す。さらに、外部強制に対す

る応答成分と内部変動成分とに分離するため、アンサンプル平均とそれからの残差に分

け、残差は 5メンバー分をつなぎ合わせて長さ750年の一つのデータとして扱う。 EOFを

計算しそれぞれの第 lモードをREXT(外部応答)およびINTV(内部変動)と定義する。
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また比較のため、一般的な短い時間スケールの変動として、月々変動の北半球海面気圧の

EOF第 lモードも計算し、これをM-M(month-to-month)と呼ぶことにする。
REXTとINTVの時系列を図5に示している。 REXTは、 1930年頃から1970年頃までや
や下降トレンドの後、 20世紀末にかけて比較的大きな上昇トレンドを示している。これは
観測されたAOの長期変動傾向(図1)と一致している。 INTVについては各メンバーに対
応する期間に分割して重ね合わせて示しである。各メンバーは独立と見なせるので、当然

ながら、メンバー聞の時系列にはほとんど相闘がない。ここで注目すべきはその振幅であ

る。 REXTの上昇幅は20世紀末になるまで、 INTVの標準偏差より小さい。このことから、
観測に見られた1970年以前の数十年スケールのAOの変動は内部変動である可能性が高い
と考えられる。 1970年代以降の観測された顕著な上昇トレンドは統計的にも過去に例のな
い振幅であるとされている (Ostermeierand Wallace， 2003)が、モデルによるREXTの
振幅はその3分の lくらいしかない。しかしこれにINTVの振幅を足し合わせると観測さ
れた振幅に匹敵する大きさとなる。観測された1970年代以降の大きな上昇トレンドはこの
ように人為起源の強制による気候変化と内部変動が足し合わされた結果かもしれない。

図6はREXTとINTVの海面気圧偏差分布を示している。 INTVのパターンはM-M(図
2a)と非常によく一致し(空間相聞は0.95)、また観測されるAOにもよく似ている。た
だし、 M-Mや観測されるAOでは中緯度の正偏差の極大が太平洋よりも大西洋において強
いのに対し、数十年スケールのINTVでは太平洋のほうがやや強い。 REXTのパターンは半

|究1520C3M'jf験における数|イドスケール
AOのl時系列。 INTVの際司:ri制 jf~で縦約化
してある。 紺1~通'Jf線は実験の作メンバー

(INTV)、λ;い)起線はアンサンプル、11.均
(REXT). INTVについては5メンバ一
分の750{Fを作メンパーに対応するlUJII¥Jに
分湘してif(ね合わせてぷしである。

-88-

2000 1・75r950 1・25
Year 

1900 1875 



a b 

るが州li

球規模の特徴はAOに似た環状パターンであるが、 M-Mとの空間相関は0.80とやや低く
なっている。大西洋の正偏差の極大はINTVよりもさらに弱く、位置も北東にシフトしてい
る。これに伴いジェットの位置が北東にシフトすることが示唆される。また、極域の負偏

差もアイスランド付近への集中が弱く、北極海からベーリング海に伸びている。

数十年スケールの海面気圧変動に伴い地上気温も密接に関連した変動を示す。 INTVと
北半球冬期の地上気温編差との相関分布(図省略)は、 M-Mtこ対する分布(図3a) とよく
似ている。 M-Mと同様に、 INTVの海面気圧偏差ノtターンに対応し、腰気流入の強化ある
いは寒気移流の弱化が示唆される領域で気温が上昇、その逆の領域で気温が低下してい

る。回帰により偏差の大きさを調べると、パレンツ海やオホーツク海南部など、海氷縁辺

の海域で大きな昇温が見られ、海氷の応答がM-Mにおけるものよりも大きく影響している
ことが推測される。

一方、 REXTに対応する気温偏差の分布(図省略)は、全般的な温暖化の影響によりほ
とんどすべての領域で正偏差となっているが、昇温の大きさの相対的な地理分布は、 INTV
における偏差分布といくつか共通する特徴を持つ。たとえば北ヨーロッパ、ユーラシア~

日本にかけて相対的に昇温が大きく、ラプラド、ル海付近やアメリカ西部、極東ロシアで相

対的に昇温が小さい。しかし、北米の北極海沿岸やベーリング海が全般に昇温が大きく、

温暖化に伴う北極海海氷の全体的な減少の影響がINTVとはやや異なることが推測され
る。

3.4帯状平均構造

短い時間スケールのAOは、帯状平均東西風の偏差を伴い、 3次元的構造は等価1I国圧的
な環状構造を持つことが知られている。数十年スケールのAO的な変動は、大気の3次元的
な構造についても短い時間スケールのAOと同様の構造であろうか。また、 REXTとINTV
では構造が異なるのだろうか。そこで北半球冬期(12月"-'3月)の帯状平均東西風の各変

動モードへの回帰を調べた(図7)0 INTVに対する東西風の偏差(図7b)は、北緯50度
付近を軸とする西風偏差と北緯30度付近を軸とする東風偏差のダイポール構造を見せてい

る。西風偏差は極方向へ傾きを持ちながら上部成層圏まで伸びて上空ほど強まっており、

順圧的な構造を示している。この構造はモテールのM-Mtこ対応する構造(図7a)と非常によ
く一致しており、また観測されるAOに伴う構造(例えば Thompsonand Wallace， 
2000)ともよく一致する。一方、 REXT(図7c)では、中緯度成層圏に西風偏差が見られ
るがINTV'こ見られるようなダイポール構造で、はない。また、西風偏差はINTVtこ比べて軸
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が低緯度にシフトし、北緯40度の高度50hPa付近に極大があり、中緯度ではやや傾圧的に

なっている。

短い時間スケールのAOにおいては、帯状平均東西風の偏差がプラネタリ一波の伝播と

相互作用し、しばしばそれを通じて対流圏と成層圏が結合した変動をすることが知られて

いる (Kurodaand Kodera， 1999)。図7にはそれぞれの変動モードに対応するE-Pフラッ
クスの偏差も示されている。 M-Mに対応するE-Pフラックスの偏差は、高緯度の地表付近
から上方に伝播する波が対流圏上部で赤道方向に屈折し、偏差フラックスが西風偏差領域

で発散、東風偏差領域で収束となっている。これは東西風編差が波による加速・減速と対

応してことを示唆している。 INTVに伴うE-Pフラックス偏差の構造はM-Mと非常によく似
ている。数十年スケールにおいても短い時間スケールと同様にプラネタリ一波と平均流の

相互作用が帯状平均東西風の偏差構造に寄与していると考えられる。 REXTに対するE-Pフ

ラックス偏差もINTVと似た特徴の構造を示し、高緯度で上方に伝播するプラネタリ一波が
増加し対流圏上部で赤道方向に屈折している。しかし、東西風偏差構造はINTVとは異なる
ため、フラックス偏差の発散・収束とは一致しない。すなわちREXTにおける帯状平均東

西風の偏差構造は、 M-MやINTVとは異なるメカニズムによることが推測される。
気温偏差の帯状平均鉛直構造についても東西風と同様の回帰を計算して調べた(図

8)。温度構造においてもINTVに伴う変動はM-Mと非常に近い構造をしており、下部成層
圏の極渦で低温、中緯度対流圏で高温の偏差を示す。これは東西風編差と温度風の関係で

対応しているが、子午面循環に伴う断熱膨張・圧縮による冷却・加熱が寄与しているとし

ても理解できる。図7a，bに示されたE-Pフラックス偏差の波強制は西風を加速・減速する
とともに極で上昇し中緯度で下降する子午面循環を強化する。これによる上昇域の極での
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冷却、下降域にあたる中緯度での加熱が温度偏差構造に寄与していると説明できる。

一方、 REXTに対する気温偏差の構造はこれらと大きく異なり、対流圏で全般に昇温、
成層圏で全般に冷却となっている。 M-MおよびINTVでは偏差は北半球に限られるが、
REXTでは赤道に対し大まかには南北対称である。また、昇温は熱帯の上部対流圏および
北半球高緯度の地表付近で相対的に大きい。これらは温室効果気体の増加による温暖化で

よく知られた特徴(例えばRindet al.， 1990)である。熱帯の界温は主に積雲対流加熱の
増加に起因するとされ、また北半球高緯度では海氷や積雪の減少などに伴う地表からの加

熱が寄与していると考えられる。細かく見ると、 REXTに伴う成層圏の冷却には、熱帯対
流圏界面付近から両半球の中緯度成層圏へと伸びる領域で、等値線の上方への湾曲が見ら

れ、その極側での南北温度傾度を強化している。これはこれら領域で下降流となる子午面

循環偏差(図省略)が生じていることと矛盾しない。この成層圏での南北温度傾度の強化

が西風偏差構造(図7c)に結びついていると推測される。

4まとめと考察

気象研究所の気候モデル (MRI-CGCM2.3)を用いた20世紀の気候再現実験を行った。
モデルは観測された全球平均地上気温の変化をよく再現し、また内部変動として現実的な

AOを再現している。数十年スケール変動について、外部強制に対する応答と内部変動に分
離して解析し、どちらの変動成分においてもAOに似た海面気圧偏差ノ号ターンが見いだされ
た。外部強制応答のAO的変動は20世紀末に増加トレンドを示す。その振幅は観測された
AOのトレンドよりかなり小さが、内部変動の標準偏差と比較して有意な大きさであり、最
近の観測されたAOのトレンドのかなりの部分が人為強制によることを示唆する。内部変動
のAO的変動は短い時間スケールのAOと似た 3次元構造をしており、波と平均流の相互作

用による力学的な(断熱的な)メカニズムにより説明できる。一方、外部強制応答のAO的
変動に伴う温度構造は、主に対流聞の昇温と成層圏の冷却で特徴づけられる。これらは温

室効果気体による非断熱加熱強制によって説明できる。

外部強制に対する応答と内部変動で大きく異なる鉛直構造をしているのにかかわらず、

なぜどちらも地上ではAOに似たパターンを見せるのだろうか。二つの変動の共通点とし

て、どちらも中緯度成層圏に西風偏差を持ち、さらに波フラックス偏差の構造が似ている

ことがあげられる。 AOにおいては、波強制により生じる子午面循環偏差が地上のAOパ

ターンを作ると考えられている (Kurodaand Kodera， 2004)。数十年スケールの外部強
制応答においても、中緯度の成層圏の西風偏差に伴い、内部変動におけるものと似た波フ

ラックス偏差が生じ、子午面循環の変化を介して地上のAOに似たパターンを作るのかもし
れない。

地球温暖化に伴う中高緯度の気候変化はAOの変化に大きく左右されると考えられる。

しかしその将来予測には多くの解明すべき課題がある。たとえば、対流圏のAO的循環パ
ターンの要因となりうる成層圏の西風偏差が何によって作られるのかを解明する必要があ

る。温室効果気体による成層圏の冷却とそれに起因する成層圏の循環の変化によるもの

か、または対流圏の循環の変化に起因するプラネタリ一波伝播の変化によるものか、議論

の分かれるところである (Rindet al.， 2002)。対流圏と成層圏を個別に強制する実験な
どを行い、これらについて調べていくことが今後の課題である。
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2003年度 (2003.7，.... 2004.6) L. F. グループ会計報告

収入の部 支 出 の部

前年度繰越 174，226 通 費 28，210 
iZL Z 費 337，000 ~n 相リ 費 141，525 
ノてックナンノfー 3，000 月 例会費 77，299 
月例会懇親会費 33，500 役員 手当 2，000 
手IJ 子 12 t向 耗 口 2， 720 日日

収入計 547，738 支出計 251，754 

295，984円を翌年に繰り越します。

2004年度 (2004.7，.... 2005.6) L. F.グループ会計報告(見込額)
収入の部 支 出 の部

前年度繰越 295，984 通信 費(*) 40，000 
iZL Z 費 431. 000 印刷費(*) 200，000 
ノ{.;;クナンノ~'- O 月 例会費 90，340 

月例会懇親会費 26，500 役員 手当 6，000 
手IJ 子 12 j同 耗 口口口 1，825 

収入計 753，496 支 出計(*) 338， 165 

415，331円(見込額)を翌年に繰り越します。(*)で示した項目が見込額です。

編集後記

グロースベツター第43巻を刊行致しました。今回のグロースベッターは、平成 16年 (2004年)

11月1日に気象庁にて行った月例会「長期予報と大気大循環J(テーマ:気候の長期的な変化と
季節予報)の講演論文6題で構成されています。論文によって文字の大きさや行間等に若干の違

いがありますがご了承願います。

今年度の月例会は、 11月1日(火)に気象庁本庁舎5階大会議室で開催する予定です(なお、

場所は変更する場合ありますのでご注意願います)。テーマは、「地球温暖化と東アジアの気象」

です。近年，日本を含め世界各地で異常気象が多発し，これらと地球温暖化との関係についての

関心が年々高まっています。月例会について詳しくは、日本気象学会月刊誌「天気Jの平成 17
年 (2005年)5月号を参照願います。

また、「グロースベッター」への投稿もお待ちしております。調査・研究だけでなく、長期予報

や気候研究についての意見・考察等も歓迎致します。

投稿・問い合わせは、

〒100-8122 千代田区大手町ト3-4気象庁気候情報課内L.F.グループ事務局

TEL: (03) 3212-8341 (内線3157)

E-mail: lfd_clim@hq.kishou.go.jp 

FAX: (03)3211-8406 

(事務局担当:田中昌太郎、福山幸生)
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